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I.I Presentación de la tesis.  
En esta memoria de tesis se recopila parte de la labor que he realizado desde el año 2008 en el Instituto 
de Investigaciones Marinas de Vigo (IIM-CSIC), perteneciente al Consejo Superior de Investigaciones 
Científicas (CSIC). Este trabajo se llevó a cabo bajo la supervisión del Profesor Científico Dr. Fiz 
Fernández Pérez y el Científico Titular Dr. Miguel Gil Coto, del Departarmento de Oceanografía del IIM-
CSIC y bajo la tutela del catedrático de la Universidade de Vigo, el Dr. Gabriel Rosón Porto, del 
departamento de Física Aplicada, en la Facultad de Ciencias del Mar. Los resultados presentados en esta 
memoria han sido posibles gracias al esfuerzo conjunto del grupo de CO2 del departamento de 
Oceanografía del IIM-CSIC, sobre todo al tesón e ilusión de los profesores de investigación Fiz Fernández 
Pérez y Aida Fernández Ríos, gracias a los cuales he dispuesto de la financiación para poder realizar este 
y otros trabajos durante los últimos cuatro años. Los proyectos que han sostenido mis contratos son: 
- Modelo Multiparamétrico de mistura das masas de agua oceánicas (M4AO). PGIDIT07PXIB402153PR. 
I.P. : Fiz Fernández Pérez.  
-Deseño Integral dunha Plataforma loxística de Observación Mariña dos Cambios e Impactos 
Ambientais (DIPLOMACIA). 08MMA014402PR. I.P. : Aida Fernández Ríos 
-Changes in carbon uptake and emisión by oceans in a changing climate (CARBOCHANGE). UE FP7-
ENV-2010 Colaborative project 264879 I.P. : Aida Fernández Ríos 
Esta memoria recopila unos resultados que también han sido presentados, separadamente, en tres 
artículos, dos de ellos ya publicados: 
a) Pardo, P.C., Vázquez-Rodríguez, M., Pérez, F.F., Ríos, A.F. 2011. CO2 air-sea disequilibrium and 
preformed alkalinity in the Pacific and Indian Oceans calculated from subsurface layer data. 
Journal of Marine Systems, 84, 67-77, doi:10.1016/j.jmarsys.2010.08.006 
b) Pardo, P.C., Pérez, F.F., Velo, A., Gilcoto, M. 2012. Water masses distribution in the Southern 
Ocean: Improvement of an extended OMP (eOMP) analysis. Progress in Oceanography, 103 
(2012) 92–105,doi: 10.1016/j.pocean.2012.06.002 
 y  uno enviado: 
c) Pardo, P.C., Pérez, F.F., Khatiwala, S., Ríos, A.F. Anthropogenic CO2 estimates in the Southern 
Ocean: storage partitioning in the different water masses. Progress in Oceanography 
Además, los resultados de estos tres trabajos se han presentado en formato poster en tres congresos: 
 XV SEMINARIO IBÉRICO DE QUÍMICA MARINA. Celebrado en Vigo (España) entre el 22 y 24 de 
Febrero de 2010. Se presentó el trabajo a) 
 11th INTERNATIONAL SYMPOSIUM ON ANTARCTIC EARTH SCIENCES. Celebrado en 
Edimburgo (Escocia) entre el 11 y el 15 de Julio de 2011. Se presentó el trabajo b) 
 EGU GENERAL ASSEMBLY. Realizado en Viena (Austria) entre el 22 y 27 de Abril de 2012. Se 








I.II Resumen de la tesis y objetivos.  
El crecimiento acelerado de los niveles de dióxido de carbono (CO2) en la atmósfera a lo largo de los 
últimos siglos y su impacto en la temperatura media del planeta son, desde hace tiempo, unas de las 
grandes preocupaciones político-científicas de mayor repercusión. Las principales causas del rápido 
incremento de los niveles atmosféricos de CO2 son: la utilización de combustibles fósiles, la 
deforestación y el cambio en los usos del suelo, todos ellos consecuencia de la industrialización. La 
biosfera y, principalmente, el océano captan buena parte del CO2 atmosférico, mitigando su tasa de 
incremento. Sin embargo, estimaciones recientes indican que el porcentaje de CO2 que el océano es 
capaz de absorber está disminuyendo. Por ello, es necesario cuantificar la captación y distribución del 
CO2 en el océano, y, en especial, su componente antrópica (CANT), la parte del CO2 que se debe a la 
actividad humana. Además, el aumento del CO2 en el océano trae como consecuencia la progresiva 
acidificación del mismo, lo que supone condiciones más agresivas y, de continuar esta tendencia, letales 
en los ecosistemas.  
La absorción y acumulación de CO2 en el océano está controlada por la circulación y la mezcla de las 
masas de agua y, además, por la bomba biológica. La acción del fitoplancton a través de la fotosíntesis, 
así como la oxidación de componentes orgánicos y la disolución de las estructuras duras de carbonato 
cálcico de algunos animales regulan la cantidad de CO2 disuelto en el agua.  
El principal problema a la hora de cuantificar la capacidad del océano de captar CANT es la imposibilidad 
de medir esta cantidad directamente. Además, la tarea se complica debido a la dificultad de separar la 
señal antrópica (del orden de un 3%) en las medidas de carbono inorgánico total. Desde hace más de 30 
años se han desarrollado varios métodos (para la medición indirecta de CANT) muy competitivos. Dentro 
de estos, las técnicas de back-calculation son las más extendidas y están basadas en medidas de 
carbono. La estimación de CANT a través de estas técnicas se realiza mediante la substracción, en el 
carbono inorgánico total medido, de los cambios biogeoquímicos ocurridos desde que la masa de agua 
se formó en superficie y del carbono preformado pre-industrial. La técnica de back-calculation 
considerada como referencia es la denominada ΔC*, desarrollada por Nicolas Gruber en 1996 y cuyas 
incertidumbres y errores siguen siendo discutidas en la bibliografía. Este método se ha utilizado en 
importantes estudios, tales como cálculos globales de CANT, que se encuentran actualmente incluidos en 
la base de datos global Global Ocean Data Analysis (GLODAP
1
, Análisis de Datos del Océano Global), 
para la estimación de flujos globales de CO2 entre el océano y la atmósfera y de transportes de CANT a 
escala global y para la evaluación de modelos oceánicos.  
El Océano Austral (región que rodea el continente Antártico desde la plataforma hasta 45°S) juega un 
papel importante en el sistema climático global, ya que actúa como un conector global del océano. 
Además, es una región en la que se forman masas de agua intermedias de gran relevancia, que se 
encargan de la ventilación de la termoclina desde su zona de formación hasta latitudes ecuatoriales, y 
de masas de agua de fondo, que también se extienden hacia el resto de los océanos. Estas masas de 
agua de fondo son también muy importantes para la circulación global, ya que son las encargadas de 
conducir la rama que va hacia el Norte en la Meridional Overturning Circulation (MOC, Corriente 
Meridional de Recirculación), que es la circulación termohalina global que conecta todos los océanos del 
planeta, afectando, principalmente, a los balances globales de calor y de masa entre el océano y la 
atmósfera. 
En términos de captación, almacenaje y transporte de CANT, el Océano Austral es el lugar más conspicuo 
de todo el océano, ya que los diferentes métodos utilizados para estimar la concentración de CANT 
                                                                
1
 http://cdiac.ornl.gov/oceans/glodap/Glodap_home.html 




existente en sus aguas dan resultados muy dispares. La formación de masas de agua en el Océano 
Austral permite que el CANT penetre en el interior del océano. De hecho, muchos estudios lo señalan 
como un importante sumidero de CANT. Sin embargo, algunos resultados indican que, a pesar de la 
captación de CANT tan significativa de este océano, la exportación de agua hacia latitudes septentrionales 
es tan eficiente que da lugar a un bajo almacenamiento de CANT. En concreto, según los resultados 
obtenidos con el método ΔC*, las concentraciones en capas profundas y de fondo del Océano Austral 
pueden considerarse nulas. Por otra parte, estudios comparativos señalan que los resultados dependen 
mucho de los métodos de cálculo empleados y que para una misma capa de la columna de agua las 
concentraciones estimadas por las distintas técnicas pueden presentar diferencias de entre 10 y 20 
μmol·kg
-1
 (van Heuven et al., 2011). La disponibilidad de pocos datos de carbono en una región tan 
inhóspita como el Océano Austral, así como las incertidumbres en los diferentes métodos asociadas a la 
compleja dinámica de esta región hacen pensar en una posible infravaloración de los valores de CANT. El 
uso de otras metodologías, basadas en trazadores y que no adolecen de los errores más criticados de las 
técnicas de back-calculation, dieron como resultado estimaciones de concentraciones de CANT superiores 
a las consideradas como referencia en el Océano Austral, especialmente en sus capas más profundas 
(Hall et al., 2002; Waugh et al., 2006; Steinfeld et al, 2009; Khatiwala et al., 2009). 
Con esta disparidad en los resultados, se hace difícil poder estimar el futuro de la captación oceánica 
global de CANT, ya que para ello es necesario disponer de estimaciones precisas regionales, pero sobre 
todo diferenciales, esto es, en la columna de agua, ya que las masas de agua se mueven a distintas 
profundidades a través de diferentes regiones oceánicas. Esta memoria pretende abordar dicha tarea, 
es decir, el principal objetivo de la presente tesis doctoral es el de estimar de manera más precisa el 
contenido regional y diferencial de CANT en el Océano Austral. Para ello se plantea el método CT
0
 (sección 
6.1) que es un método de back-calculation en base al cuál se obtendrán estimaciones de CANT más 
precisas, debido, principalmente, a tres acciones: 
o La cuantificación más aproximada de la mezcla de las masas de agua. A través de un análisis 
Óptimo Multi-Paramétrico (OMP, en inglés: Optimum Multi-Parametric Analysis), que tiene en 
cuenta las propiedades preformadas de las principales masas de agua del Océano Austral así 
como los cambios biogeoquímicos a los que se ven sujetas desde su formación, se podrán 
estimar las contribuciones a la mezcla (o proporciones de mezcla) para cada una de ellas a lo 
largo de la región así como conseguir un censo volumétrico de las mismas. 
 
o La mejora en las estimaciones de dos términos básicos en los métodos de back-calculation: la 
alcalinidad preformada (AT
0
) y el desequilibrio de CO2 entre la atmósfera y el océano (ΔCdis
π
). La 
forma en que se calculan estos términos determina la precisión y calidad de las posteriores 
estimaciones de CANT. El planteamiento de nuevas ecuaciones multi-paramétricas que tienen en 
cuenta la dinámica y el tipo de masas de agua existentes en una región determinada ayudará a 




 más precisos. 
o La consideración de la variabilidad temporal del término ΔCdis
π
 (δCdis). El término ΔCdis
π
 se ha 
considerado constante en el tiempo (δCdis=0) en la mayoría de los métodos, debido a la 
dificultad de establecer o cuantificar la variabilidad temporal del mismo. En este trabajo se 
considerarán resultados fiables de un modelo global del ciclo de carbono para obtener un 
cálculo aproximado de δCdis (Khatiwala et al., 2009). 




Partiendo de datos obtenidos de las bases de datos GLODAP y CARINA
2
 (CARbon dioxide IN the Atlantic, 
NDP091, Dióxido de Carbono en el Atlántico) y con la combinación adecuada de las acciones de mejora 
se obtendrán los objetivos principales: 
A. Estimaciones de CANT para la región del Océano Austral en cada uno de los nodos de una malla 
de tipo WOA09 (1° de resolución horizontal y 33 capas verticales).  
B. Concentraciones de CANT integradas volumétricamente para las distintas capas de la columna de 
agua correspondientes a las principales masas de agua y para la totalidad del Océano Austral.  
C. Estudio comparativo de los resultados. Las diferentes estimaciones obtenidas se compararán 
con los valores encontrados por otros autores a través de cuatro métodos diferentes, en 
concreto, el método de referencia (ΔC*) ya nombrado, el método TrOCA (Tracer combining 
Oxigen inorganic Carbon and total Alkalinity o Trazador que combina oxígeno, carbono 
inorgánico y alcalinidad total; Touratier and Goyet, 2004b; Touratier et al., 2007,) y dos técnicas 
basadas en la distribución océanica de trazadores, que son: el método Transient Time 
Distribution (TTD o Distribución de Tiempos de Tránsito; Hall et al., 2002; Waugh et al., 2006) y 



















                                                                
2
 http://sotre.pangaea.de/Projects/CARBOOCEAN/carina/index.htm 




I.III Organización de la memoria.  
Esta memoria consta de siete capítulos. En el primer capítulo se describirá el ciclo del carbono, sobre 
todo la parte correspondiente al océano, la acción de la bomba biológica y del papel del hombre en 
dicho ciclo (carbono antrópico o CANT). En el segundo capítulo se recogen las ideas, asunciones y 
métodos teóricos fundamentales en los que se basa el análisis posterior, que nos llevará a la estimación 
del CANT acumulado en el Océano Austral. Este capítulo incluye la definición y descripción de las masas 
de agua oceánicas, cómo se mueven e interactúan entre sí en el océano global y las técnicas empleadas 
para tener un valor aproximado de la edad de las mismas. Por otra parte se describirán los diferentes 
métodos teóricos empleados en la estimación del carbono antrópico, basados en el conocimiento previo 
del movimiento, mezcla y edades de las masas de agua. En el tercer capítulo se presentará el Océano 
Austral como región de estudio, describiendo la circulación termohalina que lo caracteriza así como su 
papel en la captación y almacenamiento de CANT. En el cuarto capítulo se explicará con detalle el 
desarrollo matemático del análisis OMP que se aplicará para calcular el volumen ocupado por cada masa 
de agua en el Océano Austral
3
. En el quinto capítulo se describirán los pasos necesarios para la 
obtención de expresiones matemáticas mejoradas para dos de las variables básicas para la estimación 




, que representan propiedades que la masa de agua poseía en el 
momento de formación
4
. En el sexto capítulo se abordarán los cálculos para estimar el carbono 
antrópico en el Océano Austral. Se explicará el desarrollo matemático que existe detrás del método de 
back-calculation CT
0
 y las mejoras obtenidas gracias a la incorporación de las ecuaciones multi-




 así como la incorporación del término δCdis. Se 
describirán los pasos necesarios para estimar valores de CANT en el Océano Austral, en concreto en los 
puntos de una malla WOA09. Los resultados de CANT obtenidos se examinarán en distintas distribuciones 
verticales alrededor del Océano Austral y se presentarán los resultados de las integraciones 
volumétricas de CANT en las distintas capas de la columna de agua. Estos resultados se compararán con 
los obtenidos a través de otras metodologías (GF, TTD, ΔC* y TrOCA)
5
. Por último, el capítulo siete 
recogerá las conclusiones de los resultados obtenidos en los diferentes estudios: análisis OMP, 









                                                                
3
 Trabajo y resultados publicados en Progress in Oceanography  en 2012 y presentados en el congreso: 11th 
INTERNATIONAL SYMPOSIUM OF ANTARCTIC EARTH SCIENCES 
4
 Trabajo y resultados publicados en Journal of Marine Systems en 2011 y presentados en el congreso: XV 
CONGRESO DE QUÍMICA MARINA 
5
 Trabajo y resultados presentados en el congreso: EGU GENERAL ASSEMBLY 
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1.1 El ciclo del carbono. 
El ciclo del carbono se basa en la molécula de dióxido de 
carbono (CO2, Fig. 1). Esta molécula fue identificada alrededor 
de 1750 por un químico y físico escocés llamado Joseph Black. A 
temperatura ambiente (20 - 25 °C) el dióxido de carbono es un 
gas inodoro, incoloro, algo ácido y no inflamable.  
En la Tierra podemos encontrar CO2 en forma gaseosa en el aire 
y disuelto en agua. El ciclo del carbono en la Tierra se refiere al 
flujo de carbono entre la atmósfera, las rocas, el océano y la 
biosfera (Fig. 2). Es uno de los ciclos biogeoquímicos más 
importantes de la tierra ya que ésta se ha visto afectada por el 
CO2 desde sus orígenes. El ciclo del CO2 ha afectado a los 
principales cambios climáticos del planeta pero, sobre todo, es 
esencial en el ciclo de la vida y en su evolución. 
Las plantas, mediante la fotosíntesis (Eq. 1) utilizan el CO2 
atmosférico para generar carbohidratos y oxígeno, que sostienen la vida animal. 
                           CO       O   energía del sol  C    O     O                                                     (1) 
El dióxido de carbono se libera de nuevo a la atmósfera durante el proceso de respiración (Eq. 2), que 
rompe los carbohidratos, convirtiendo el carbono en CO2 para su reutilización. 
                               C    O     O    CO       O   energía                                                            (2) 
El carbono usado por los productores primarios (organismos capaces de realizar la fotosíntesis), los 
animales y los detritívoros (aquellos que se alimentan de materia orgánica inerte) tiene un ciclo 
bastante rápido entre aire, agua y biota, pero el carbono también puede acumularse como biomasa 




inerte, siendo posteriormente liberado de nuevo a la atmósfera por descomposición (Fig. 2). No toda la 
materia orgánica se descompone de manera rápida y si se acumula más rápido de lo que el ecosistema 
es capaz de descomponerla, dicha materia orgánica quedará sellada en depósitos que se enterrarán con 
el tiempo. Tras procesos de compresión sedimentaria que pueden durar muchos cientos de años, esta 
capa de materia orgánica dará lugar a los tan codiciados combustibles fósiles. Los procesos de 
sedimentación y compactación de la materia orgánica están muy ligados al ciclo carbonato-silicato, pues 
éste último es el que controla los iones calcio necesarios para la formación de las piedras calizas. El 
carbono de estos combustibles puede quedar expuesto de nuevo al aire a través de procesos geológicos 
de larga escala temporal. Sin embargo, actualmente, el hombre le ha ahorrado al planeta cientos de 
miles de años debido a la utilización de combustibles fósiles como parte del engranaje de la sociedad 
moderna. Otro proceso natural que libera grandes cantidades de CO2 a la atmósfera es la actividad 
volcánica, que, además, es el origen del CO2 atmosférico. 
En resumen, el CO2 atmosférico proviene de diversas fuentes naturales, principalmente de la 
descomposición de la biota, de las erupciones volcánicas y como producto de deshecho del proceso de 
la respiración. Por otra parte, el dióxido de carbono se elimina de la atmósfera por fotosíntesis y por 
disolución acuosa. La fotosíntesis y la respiración están en equilibrio y ambos procesos se dan a lo largo 
de todo el año. Sin embargo, los procesos de fotosíntesis se favorecen hacia la época cálida del año, 
principalmente en primavera, mientras que los procesos de respiración son predominantes hacia la 
época fría, al finalizar el verano. Esto genera un ciclo anual en los niveles atmosféricos de CO2, siendo 
ligeramente mayores en invierno y descendiendo en la época más productiva (Fig. 3). Por otra parte, las 
estaciones son opuestas entre los hemisferios del planeta y, de este modo, cuando el CO2 atmosférico 
aumenta en el Hemisferio Norte disminuye en el Hemisferio Sur y viceversa. Existe una ligera diferencia 
entre el Hemisferio Norte y el Sur. El Hemisferio Norte posee más masa de tierra y, por tanto, de 
vegetación, por lo que el carbono presenta en él un ciclo anual mucho más evidente (Keeling y Heimann, 
1986; Keeling et al., 1989; Tans et al., 1990; Broecker y Peng, 1982). En cómputos planetarios, el CO2 que 
se elimina de la atmósfera está balanceado con la cantidad que se devuelve. Se estima que el tiempo de 
permanencia de una molécula de dióxido de carbono en la atmósfera es de entre 1 y 3 años.  




Los procesos biológicos involucrados en el secuestro y aporte de CO2 es lo que se conoce como bomba 
biológica. La bomba biológica, altamente productiva en los comienzos de la vida en la tierra, junto con el 
depósito, enterramiento y almacenamiento de materia orgánica en la corteza terrestre (en forma de 
minerales carbonatados, carbón, esquistos, petróleo, etc.), han sido los responsables de la reducción 
drástica de la cantidad de CO2 en la atmósfera, pasando de constituir, aproximadamente, el 80% de la 
atmósfera terrestre hace miles de millones de años a constituir apenas un 0.04% en la actualidad. En los 
últimos siglos, este efectivo papel que sigue ejerciendo la bomba biológica se ha visto ensombrecido por 
la influencia de las actividades de la sociedad humana. Especialmente desde la era industrial, la quema 
de combustibles fósiles, la fabricación de cemento y el cambio en el uso del suelo (Houghton y Hackler, 
2002) han supuesto un incremento paulatino del contenido de CO2 medio en la atmósfera, pasando de 
280 ppm (pre-industrial) a 395 ppm (2011), es decir, el contenido medio de CO2 ha aumentado en más 
de 100 ppm en apenas 250 años (Fig. 3). Existe constancia del monitoreo de este incremento desde los 
años cincuenta del siglo XX, aunque se amplió a partir de los sesenta (Keeling, 1965), en los que se 
observó que el aumento monotónico de la presión parcial de CO2 (pCO2) atmosférica era un fenómeno 
global. En realidad, dicho aumento es ligeramente superior en el Hemisferio Norte debido a que está 
más poblado que el Hemisferio Sur. La alteración del contenido en CO2 atmosférico a causa, 
principalmente, de actividades antrópicas puso en alerta a la comunidad científica. El que el CO2 sea uno 
de los gases atmosféricos de efecto invernadero (que absorben la radiación de onda larga que emite la 
superficie terrestre impidiendo que se escape hacia el espacio) hizo aventurar un considerable aumento 
de la temperatura asociado al incremento brutal de este gas. De hecho, existe un fuerte consenso en la 
comunidad científica en que el aumento de la concentración de CO2 en la atmósfera llevará a un 
calentamiento global y en que, de hecho, es el responsable del calentamiento de 0.6 ± 0.2 °C ocurrido 
en el último siglo (Houghton et al., 2001; Sarmiento y Gruber, 2002). Sin embargo, la relación entre el 
incremento global medio de la temperatura terrestre y el aumento de la pCO2 atmosférica no es 
sencilla, ni por lo tanto lineal, lo que lleva a que aún existan algunas opiniones controvertidas acerca del 
verdadero efecto del aumento de la pCO2 atmosférica sobre la temperatura media del planeta 
(Schneider, 1989; Jaworowski, 2007).  
Los esfuerzos en el estudio y conocimiento del ciclo del carbono han sido y siguen siendo enormes, de 
ello da buena cuenta el Intergovernmental Panel on Climate Change
6
 (IPCC, Panel Intergubernamental 
sobre Cambio Climático), creado en 1988 y financiado por el United Nations Environment Programme 
(UNEP, Programa Medioambiental de las Naciones Unidas) y la World Meteorological Organization 
(WMO, Organización Meteorológica Mundial) para la evaluación del cambio climático, esto es, para el 
seguimiento de su evolución y el estudio de los posibles impactos socio-económicos. El IPCC no realiza 
ningún estudio de investigación, sino que se encarga de evaluar la información científica, técnica y socio-
económica más relevante que se haya producido en el mundo para un mayor entendimiento del cambio 
climático. Los informes publicados anualmente por el IPCC ofrecen a los diferentes gobiernos una 
garantía científica sobre los resultados más importantes acerca del cambio climático y el futuro de 
nuestra interacción con el planeta. Uno de los resultados que se concretan en los informes del IPCC es la 
cantidad de carbono que existe almacenado en los distintos depósitos o almacenes del ciclo, así como 
las tasas de emisión y de captación de las diferentes fuentes (regiones o procesos que emiten CO2 a la 
atmósfera) y sumideros (regiones o procesos que captan CO2 de la atmósfera) (Fig. 4). Es importante 
diferenciar entre los depósitos de CO2 activos, es decir, aquellos susceptibles de variar su tamaño 
(atmósfera, biosfera y océano) en una escala temporal relativamente corta, de decenas a cientos de 
años, y almacenes inertes (combustibles fósiles), cuya creación tarda unos cientos de miles de años. Los 
depósitos inertes están disminuyendo su tamaño a una velocidad muchísimo más alta de lo normal 
debido a la combustión propiciada por la industrialización y, por lo tanto, afectando al ciclo natural del 
CO2. Es precisamente el carácter activo de la atmósfera el que hace que en ella no se acumule 
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directamente todo el CO2 que le llega, pues parte se verá absorbido por la tierra y el océano (Fig. 4), que 
son también almacenes activos (Prentice et al., 2001). El océano es el principal almacén de CO2, ya que 
contenie más de 60 veces la cantidad de CO2 existente en la atmósfera (Fig. 4). Ello se debe a que el CO2 
es altamente soluble en agua y, sobre todo, a que los iones producto de su disolución interaccionan con 
otros constituyentes del agua marina. Se ha dedicado mucho esfuerzo al estudio de la acumulación, 
distribución espacio-temporal y transporte del CO2 en el océano. Las medidas son cada vez más 
numerosas y de mayor calidad. En las últimas décadas han surgido diferentes metodologías para calcular 
la cantidad de componente antrópica que hay en el ciclo del CO2 (CANT), definida básicamente como la 
cantidad de CO2 cuyo origen está en la actividad industrial, es decir, es el exceso de CO2 sobre el ciclo 
natural de éste, la alteración antrópica del ciclo del CO2. Distinguir la componente antrópica del CO2 de 
la natural no es una tarea sencilla, y menos en el océano, que es un medio más heterogéneo que la 
atmósfera y más difícil de mezclar. Además, la señal antrópica del CO2 no se puede medir directamente 
y, en una determinada muestra, supone una cantidad pequeña (del orden de un ~3%) comparada con la 
de carbono inorgánico total. Hoy en día, los errores en las estimaciones son todavía considerables y aún 
existe gran disparidad de resultados en zonas oceánicas de gran relevancia. 
Además de la relación del CO2 con el efecto invernadero y el cambio climático, que han constituido el 
pistoletazo de salida para los masivos estudios de CANT, existe un campo relativamente reciente 
dedicado al estudio de la acidificación de los océanos o reducción del pH debido a las altas cantidades de 
CO2 que se están acumulando en estos. El efecto tampón de los carbonatos y bicarbonatos en el agua de 
mar garantiza unas condiciones apropiadas de pH para la inmensa variedad de organismos, sobre todo 
de aquellos que precisan de estructuras calcáreas para vivir y que se disolverían si el pH disminuyese 
demasiado. El rapidísimo ascenso de los niveles de CO2 atmosféricos y, como consecuencia, oceánicos, 
está provocando que se alcancen niveles límites de acidez en el agua de mar. Además, la acidificación 
del agua también favorece el aumento de la concentración de ciertos metales disueltos, como el cobre y 




el zinc, que, en determinadas concentraciones, resultan nocivos para la vida (Goyet et al., 1993; Feely et 
al., 2004; Orr et al., 2005). 
 
1.2 El CO2 en el océano.  
Se considera que, aproximadamente, el 30% del carbono (~2PgC·y-1, Fig. 4) que se emite a la atmósfera 
es captado por el mar (Sabine et al. 2004). El CO2 es más soluble en agua que otros gases atmosféricos 
(CFCs, CH4, etc), ya que reacciona con ésta, y tan solo el 1% del total queda en forma de CO2 disuelto. De 
la reacción del CO2 con el agua se obtiene ácido carbónico (H2CO3) y, por disociación de este último, 
bicarbonato (HCO3
-
) y carbonato (CO3
2-
) (Eqs. 3-6): 
                                                        CO (g)  CO (a )                                                                       (3) 
                                                    CO (a )     O     CO                                                                 (4) 
                                                         CO    
     CO 
-
                                                                      (5) 
                                                          CO 
-
       CO 
 -
                                                                        (6) 
La constante de equilibrio de la ecuación 4 a 25°C es K1 = 1.2·10
-3
 en agua de mar, por lo tanto, la 
mayoría del dióxido de carbono no se convierte en ácido carbónico. Es muy difícil distinguir 
analíticamente entre las especies CO2(aq) y H2CO3, por lo que es habitual encontrar las ecuaciones 3 y 4 
combinadas y expresar esta suma como CO2*, de tal forma que las ecuaciones 3 - 5 quedarían:  
                                                        CO (g)  CO 
*(a )                                                                         (7) 
                                                CO 
*(a )  
 
O        CO 
-
                                                              (8) 
Esto es importante cuando se considera la disociación del ácido carbónico en bicarbonato (Eq. 5), en la 




 (a 25°C y fuerza iónica = 0). Dado que el ácido 
carbónico coexiste con el dióxido de carbono disuelto (CO2*), la ecuación que hay que considerar es la 




 (a 25°C y fuerza iónica = 0).  
Aproximadamente, el 91% del CO2 que entra en el mar se encuentra en forma de ion bicarbonato y un 
8% en forma de ion carbonato. La suma de las concentraciones de todas las especies químicas de CO2 




) se denomina dióxido de carbono inorgánico disuelto (DIC) o 






En la solubilidad del CO2 hay que tener en cuenta que, a medida que aumenta el CO2 atmosférico, el 
contenido de CO2 disuelto en aguas superficiales del océano aumenta con una tasa similar (Fig. 5). Como 
ya se ha dicho, el CO2 disuelto acaba principalmente en forma de HCO3
-
 y, ante la adición continuada de 
CO2 al agua, el CO3
2-
 desciende aún más, ya que reacciona con el CO2 para dar lugar a más HCO3
- 
(CO   CO 
 -
    O    CO 
-
). Al consumirse el CO3
2-
 a medida que se añade CO2, cada vez habrá 
mayor proporción de CO2 gas disuelto en el agua, lo que llevará al descenso de la capacidad del agua de 
absorber o captar más cantidad de CO2 (Revelle y Suess, 1957; Takahashi et al., 1993).  




La transferencia de CO2 desde la atmósfera a la superficie del océano se produce por difusión molecular, 
a través de la interfase aire-agua y dirigida por las diferencias en la presión parcial de CO2 existente 
entre los dos fluidos. El flujo atmósfera-océano se puede estimar, según la Ley de Henry, como el 
producto del coeficiente de transferencia (Κ) por la solubilidad del CO2 (s) y por la diferencia de las 
presiones parciales de CO2 entre la atmósfera y el océano (ΔpCO2) (Eq. 9). 
                                                                                                                                                     (9) 
El coeficiente de transferencia (Κ) está principalmente controlado por la turbulencia en la capa límite 
entre la atmósfera y el océano, y, normalmente, se define matemáticamente como una función no-
lineal de la velocidad del viento. Esta expresión no se conoce de manera exacta y conlleva a 
incertidumbres en la estimación del flujo de CO2 (Liss y Merlivat, 1986; Wanninkhof, 1992; Ríos et al., 
1995; Watson et al., 1995; Wanninkhof y McGillis, 1999; Feely et al., 2001; Wanninkhof et al., 2002). A 
pesar de los continuos esfuerzos de la comunidad científica para monitorizar el océano, las medidas de 
pCO2 superficial continúan siendo escasas, con lo que se necesitan interpolaciones espaciales y 
temporales para obtener medidas globales. Takahashi et al., (1997) presentó la primera climatología de 
pCO2 atmosférico y oceánico mundial (1.7 millones de datos de pCO2 superficial), que ha sido 
posteriormente revisada y mejorada (Takahashi et al., 2002, 2009). Esta primera climatología se 
consiguió a través de la interpolación de las medias mensuales referidas al año 1995 de datos recogidos 
a lo largo de 30 años. Dicha climatología hizo posible la observación de patrones regionales y 
estacionales en los flujos de CO2. Con las mejoras incorporadas en el trabajo de Takahashi et al. (2009) y 
con un total de 3 millones de datos recogidos entre 1970-2007, se estimó una media anual de captación 
oceánica de CO2 de 1.6 ± 0.9 PgC·y
-1
 para el año 2000. Actualmente sigue siendo una referencia a la hora 
de estudios aproximativos y comparativos, sobre todo tras su mejora (Takahashi et al., 2002, 2009), 
aunque sigue teniendo ciertas incertidumbres en determinadas regiones del planeta con una dinámica 
física y/o biológica muy peculiar (zonas polares, subpolares y ecuatoriales). 
Por otra parte, la solubilidad del CO2 en agua de mar depende, sobre todo, de la temperatura, de la 
salinidad y de la profundidad, disminuyendo con el aumento de las dos primeras y aumentando con el 
aumento de la profundidad (o presión). El hecho de que la solubilidad del CO2 dependa de la 
temperatura (Sundquist et al., 1979; Copin-Montegut, 1988, 1989; Goyet et al. 1993; Körtzinger et al., 
1999) hace que las transferencias de calor entre la atmósfera y el océano contribuyan a los ya 
mencionados patrones regionales y estacionales de transferencia de CO2 entre ambos fluidos (Watson 
et al., 1995). El enfriamiento de las aguas superficiales supone un incremento en la captación de CO2 por 
parte del océano, mientras que un calentamiento neto lleva a la reducción de la captación o incluso a la 
liberación de CO2 desde el océano hacia la atmósfera. Las regiones calientes y frías del océano están 




unidas a través de la circulación oceánica, por lo que la distribución de CO2 en el océano presentará 
gradientes verticales y se darán transportes Norte-Sur (Broecker y Peng, 1992; Keeling y Peng, 1995; 
Keeling et al., 1996; Watson et al., 1995; Holfort et al., 1998; Zeebe y Wolf-Gladrow, 2001). Además, la 
superficie del océano también está unida con las zonas más profundas a través de procesos de 
afloramiento y hundimiento, procesos que conllevan el movimiento en vertical de grandes volúmenes 
de agua (hacia superficie y hacia el fondo, respectivamente). El afloramiento de agua más fría 
(proveniente de capas profundas de la columna de agua) supondrá la liberación de CO2 a medida que el 
agua asciende y se calienta. En las zonas de formación de masas de agua (hundimientos), el agua en 
contacto con la atmósfera (intercambia CO2 con ésta), se enfría, lo que conlleva un aumento de 
densidad y un incremento en la solubilidad del CO2 en el agua, y, finalmente, se hunde hacia el océano 
profundo atrapando considerables cantidades de CO2 (Sabine et al., 2004).  
Pero el CO2 en el océano no sólo depende de la temperatura, la salinidad, la profundidad y la circulación 
oceánicas, es decir, no sólo está afectado por las características físico-químicas de su entorno, sino que 
también se va a ver afectado por la bomba biológica (Volk and Hoffert, 1985; Takahashi, 1989), que 
contribuye, del mismo modo que las condiciones físicas, a la distribución espacio-temporal del CO2 
disuelto. De hecho, si no fuese por la bomba biológica, los niveles de CO2 atmosférico serían 200 ppm 
mayores que los actuales (Sarmiento y Toggweiler, 1984; Maier-Reimer et al., 1996). En los primeros 
100 m de la columna de agua aproximadamente, aquellos que constituyen la zona fótica, los procesos 
fotosintéticos suponen un sumidero de CO2. En zonas más profundas, la materia orgánica excretada y, 
también, la inerte se oxidan en el proceso que se conoce como remineralización de la materia orgánica 
(Eq. 10) y que lleva al aumento de la concentración de CO2 (Takahashi, 2004). Por tanto, las aguas de 
profundidades mayores tendrán tanta más cantidad de CO2 que las de la zona fótica cuanto mayor sea la 
productividad en esta última. Existe otro efecto añadido de la bomba biológica sobre el ciclo del CO2, y 
es el que está relacionado con el ciclo de formación y disolución del carbonato cálcico (CaCO3). El ciclo 
del CaCO3 actúa en el ciclo del carbono afectando a la regulación que el ciclo del CO2 ejerce sobre el pH 
del agua de mar y dicho efecto se evalúa a través de la alcalinidad. 
         C       O  N  P      O      O 
-    CO  
-     NO 
-
  PO  
 -     O                        (10) 
 
1.3 El pH del agua de mar, la alcalinidad y el carbonato de 
calcio (CaCO3).  
La disolución del CO2 (Eqs. 3-6) afecta al valor del pH del agua de mar. A escala geológica, el pH del agua 
de mar ha estado determinado por la erosión de rocas ígneas y/o carbonatadas (ambas con silicatos en 
su estructura), que consume CO2 en mayor o menor medida (Eqs. 11 y 12): 
              NaAlSi O     CO        O  Al Si O (O )     Na
      CO 
-
      SiO                       (11) 
             CaSiO     CO       O  CaCO    SiO    CO       O                                                         (12) 
Estos procesos geológicos determinaron unos valores de pH en el océano de en torno a 8, cuando el 
océano está en equilibrio con la pCO2 atmosférica. Sin embargo, a escalas inferiores a miles de años, es 
el sistema del CO2 el que controla los cambios de pH en el agua de mar, haciendo que éste varíe entre 
~7.6 y ~8.2 (Sillen, 1961; Pytkowicz, 1972). En aguas superficiales, el consumo de CO2 debido a la 
fotosíntesis hace que el pH aumente. Por debajo de la zona fótica, el CO2 aumenta por respiración y el 
pH disminuye. A mayores profundidades (>100 m), el pH puede seguir disminuyendo debido a la 




disolución de exoesqueletos de CaCO3, que libera CO2 al agua. En aguas de baja salinidad y/o con anoxia 
(bajo contenido en oxígeno disuelto), en las que las bacterias usan los sulfatos para respirar, el pH puede 
descender hasta valores de 7.5, aunque cuando los sulfatos se agotan, la respiración bacteriana utiliza el 
oxígeno del CO2, produciendo de nuevo una elevación del pH que, en ocasiones, puede resultar muy 
notable (Broecker y Peng, 1982). 
Los carbonatos y bicarbonatos disueltos en el mar se encuentran en mayor concentración que los 
hidrogeniones y, por tanto, no están neutralizados. Debido a ello, van a actuar como bases de efecto 
tampón relativamente fuertes. El sistema de los carbonatos es capaz de amortiguar los cambios de pH 
producidos al agregar un ácido (captando hidrogeniones, Eqs. 13 y 14): 
                                                                           CO 
-
    CO                                                          (13) 
                                                                           CO 
 -
   CO 
-
                                                            (14) 
o al agregar una base (liberando hidrogeniones, Eqs. 15 y 16): 
                                                                O -    CO  
-
   O   CO 
 -
                                                     (15) 
                                                                O -     CO     O    CO 
-
                                                 (16) 
Además, el que existan iones carbonato y bicarbonato en el agua ayuda a que precipiten determinados 
metales tóxicos como el plomo, el arsénico y el cadmio. 
La alcalinidad total (AT) de una muestra de agua de mar es, en realidad una especie de relación de 
conservación de masa para el hidrogenión (Dickson et al., 2007). Según Dickson (1981), la alcalinidad es 
el número de moles de hidrogeniones equivalente al exceso de protones aceptores (bases formadas por 
ácidos débiles con una constante de disociación K ≤   
-4.5
 a 25°C y fuerza iónica = 0) sobre protones 
donantes (ácidos con K > 10
-4.5
) en un kilogramo de muestra (en μmol·kg
-1
, Eq. 17). Viene a ser una 
medida cuantitativa de la capacidad del agua de neutralizar un ácido: 
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Como las concentraciones de bicarbonatos y carbonatos en agua de mar son mucho mayores que las de 
las otras bases, AT se suele aproximar a la alcalinidad de los carbonatos (Libes, 1992, Eq. 18), aunque la 
alta variabilidad de los carbonatos da lugar, en determinadas condiciones, a concentraciones de ión 
carbonato inferiores a las de borato.  
                                                                     AT   [ CO 
-
]     [CO 
 -
]                                                  (18) 
Algo importante respecto a la alcalinidad es que a ésta no le influye la variación de los niveles de CO2 en 
la atmósfera, ya que: 
                                                          CO      O   CO 
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Así, tanto cuando se añade CO2 al agua por respiración o por aporte externo (movimiento hacia la 
derecha de la ecuación 19), como cuando se elimina CO2 del agua por fotosíntesis o intercambio 




gaseoso o dilución (ecuación 19 hacia la izquierda), la AT varía muy poco (tan sólo para compensar el 
efecto de la variabilidad en los 
nitratos). 
Las aguas superficiales de baja 
alcalinidad no compensan bien los 
cambios de pH y éste se eleva durante 
la fotosíntesis (captación de CO2). 
Aquellas aguas con alcalinidades 
mayores serán capaces de amortiguar 
los cambios de pH debidos a la 
fotosíntesis (Fig. 6). 
El pH y la AT permiten calcular el CT y la 
pCO2, con lo que se podrían estimar 
los flujos netos de CO2 entre el aire y la 
superficie del mar (Pytkowicz, 1969). Tanto el pH como la AT, el CT y la pCO2 son factibles de medirse, 
unos con mayor precisión que otros, pero bastaría con tener las medidas de dos de estas variables para 
resolver todo el sistema del CO2 (Strickland y Parsons, 1972; Hernández-Ayón, 2000; Park, 1969). 
A la relación o cociente entre CT y AT se le denomina tasa de balance de carga en el océano y presenta 
una altísima correlación con el pH. Proporcional a esta relación se ha definido un factor denominado 
factor de Revelle (Revelle y Suess, 1957), que se utiliza como un indicativo de la capacidad del océano de 
captar CO2, siendo ésta inversamente proporcional al factor de Revelle. 
Como se ha visto, el incremento de CO2 en el agua también puede deberse a la disolución de carbonato 
cálcico biológico (Eq. 20; Fig. 7). 
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 La mayoría del CaCO3 de origen biológico es producido por cocolitofóridos (fitoplancton), foraminíferos 
(protozoarios) y terópodos (gasterópodos) para formar sus respectivos exoesqueletos. Estos están 
compuestos de calcita o aragonito, dos fórmulas cristalinas de CaCO3, siendo el aragonito la más soluble 
de las dos. También existen calcitas con diferentes solubilidades, en particular, las calcitas magnesianas 
(Mg-CaCO3) pueden contener hasta un 7% de magnesio en su estructura, lo que las hace muy solubles, 
incluso en la capa fótica. En el océano, la disolución del CaCO3 depende principalmente de la 
profundidad, aumentando a medida que ésta aumenta (por descenso de la temperatura y aumento de 
la presión; Heath y Culberson, 1970), de tal manera que, en muchos casos, que una zona sea rica en 
depósitos de CaCO3 no lo determina la alta productividad biológica que exista en dicha zona, sino lo 
profunda que sea la columna de agua. Los primeros cien metros de la columna de agua suelen estar 
sobresaturados de CaCO3, pero éste no precipita espontáneamente por efectos del ion Mg
2+
 y el 
aislamiento orgánico de las partículas que podrían ser núcleos factibles de precipitación (Pytkowicz, 
1972). El nivel del 100% de saturación de la calcita varía, principalmente, según la cuenca oceánica. Se 
sitúa en torno a los 500 m de profundidad en el Pacífico Norte mientras que en el Atlántico puede 
alcanzar los 3000 m de profundidad (Feely et al., 2004). Inmediatamente por debajo de este nivel, la 
disolución del CaCO3 es muy lenta, pero se incrementa con la profundidad. La disolución del CaCO3 no 
sólo es puramente química y existen estudios, como los de Milliman (1993) y Milliman y Droxler (1995), 
que indican que los organismos, a través de procesos como la depredación y la excreción, también 
contribuyen al aumento de la disolución del CaCO3. La profundidad a la que la disolución es efectiva se 
denomina lisoclina (~4000 m de profundidad; Fig. 7), considerándose como disolución efectiva la 
existencia de una disminución drástica de CaCO3 en los sedimentos (Ridgwell y Zeebe, 2005;  Zeebe, 
2012). Por encima de la lisoclina existe acumulación de CaCO3, ya que la velocidad a la que caen los 
exoesqueletos es mayor que la velocidad de disolución. La profundidad a la que la velocidad de caída del 
CaCO3 es igual a la de su disolución se conoce como profundidad de compensación (Fig. 7). Por lo tanto, 
la profundidad de la lisoclina va a estar determinada por el pH y el equilibrio del sistema de los 
carbonatos, mientras que la profundidad de compensación depende también de la velocidad de 
sedimentación de las partículas calcáreas.  
El hecho de que el océano esté captando CO2 debido al aumento continuo de su concentración en la 
atmósfera está llevando, como ya se ha dicho anteriormente, a la progresiva acidificación de las aguas 
marinas. Este descenso del pH del mar ha hecho que el estado de saturación del océano respecto al 
CaCO3 haya cambiado. Aquellos procesos que aumentan la AT en la superficie del océano van a facilitar 
la captación de CO2, y la disolución de CaCO3 es uno de ellos: 
                                                                 CO      O   CaCO      CO 
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 Ca                                               (21) 
Este CaCO3 proviene de los caparazones del plancton marino que crece en la zona fótica que, al morir, se 
disolverán o bien sedimentarán. A medida que los niveles de CO2 en el océano aumenten, aumentarán 
también las zonas y el grado de disolución del CaCO3, así como su estado de saturación. Estudios 
recientes indican que un 60% o más de la disolución de CaCO3 tiene lugar en los primeros 2000 m de la 
columna de agua (Feely et al., 2004), porcentaje que podría incrementarse si el océano siguiese 
captando CO2 de la atmósfera. De empeorar, e incluso mantenerse esta situación, se pondría en peligro 
la vida de muchas especies que necesitan de estructuras de recubrimiento calcáreas (en particular los 
que utilizan aragonito o calcita magnésica), pero ya no por la carencia de CaCO3 en sí, sino porque los 
organismos (bentónicos y planctónicos) modifican la tasa de calcificación en respuesta al descenso en el 
grado de sobresaturación del CaCO3 de las aguas (Feely et al., 2004; Fig. 8). 
 
 





1.4 El carbono antrópico (CANT) en el océano. 
La biosfera y los océanos (Revelle y Suess, 1957; Siegenthaler y Sarmiento, 1993; Enting et al., 1995; 
Keeling et al, 1996; Sarmiento y Gruber, 2002; Fig. 4) han mitigado el incremento que viene sufriendo, 
desde la era de la industrialización (~1765), el contenido de CO2 en la atmósfera (Keeling y Whorf, 
2000). La componente antrópica del CO2 (CANT) en el océano o en la atmósfera es la parte del CT que se 
debe a las actividades humanas, considerándose componente natural a la cantidad de CO2 restante. El 
tipo de molécula es la misma para ambas componentes, por lo que no se puede distinguir una molécula 
de CO2 natural respecto a una de CANT, de ahí que sea imposible medir el CANT directamente. En la 
atmósfera se puede solventar el problema, ya que se pueden contabilizar las emisiones antrópicas y, 
además, la atmósfera es un fluido relativamente bien mezclado. Esto no ocurre en el océano, en cuyo 
seno el CO2, en general, está sujeto a mayor variación debido a la dinámica oceánica, dos órdenes de 
magnitud más lenta que la de la atmósfera, a la existencia de masas de agua con diferentes propiedades 
(principalmente salinidad y temperatura) que afectan a la solubilidad del CO2 y, sobre todo, a la 
reactividad de la molécula de CO2 con el medio acuoso. Otra de las razones por las que la señal 
antrópica es difícil de seguir en el océano es que ésta representa tan sólo un 3% de la cantidad de CT que 
se mide en una determinada muestra oceánica. 
Aunque recientes estudios indican que el porcentaje de CANT que el océano es capaz de captar ha 
disminuído a lo largo de la última década (Le Quéré et al., 2009), los océanos almacenan un tercio del 
CANT total (Sabine et al., 2004). Para entender el ciclo global del carbono es crucial poder cuantificar la 
captación y distribución del CANT en el océano. La captación y acumulación de CANT está controlada, al 
igual que la de CO2, por la circulación oceánica y la mezcla de las masas de agua. Sin embargo, la 
referencia para el CANT es ligeramente diferente. En general, a los sistemas de afloramiento se asocian 
acumulaciones de CANT bajas y a las zonas de convergencia oceánica se asocian acumulaciones de CANT 
altas. En cuanto a la distribución en la columna de agua, las concentraciones más altas de CANT se 
localizan normalmente en la superficie y decrecen con la profundidad.  




Desde hace más de 30 años se han ido desarrollando diferentes métodos indirectos para medir el CANT 
(Brewer, 1978; Chen y Millero, 1979; Gruber et al., 1996; Holfort et al., 1998; Körtzinger et al., 1998; 
Goyet et al., 1999; McNeil et al., 2001; Thomas e Ittekkot, 2001; Hall et al, 2002; Friis et al., 2005; Lo 
Monaco et al., 2005a; Touratier et al., 2007; Waugh et al., 2004, 2006; Vázquez-Rodríguez et al., 2009a; 
Khatiwala et al., 2009). Este desarrollo se ha mantenido gracias a la irrupción de los modelos 
biogeoquímicos (Matear y Hirst, 1999; Caldeira y Duffy, 2000; Matear, 2001; Orr et al., 2001; Lachkar et 
al., 2007; Yool et al., 2010), que demandan medidas de alta calidad para contrastar, validar y mejorar los 
resultados. Las metodologías utilizadas para estimar el CANT oceánico pueden dividirse, en general, en 
dos grupos: aquellos basados en medidas de carbono (Brewer, 1978; Chen y Millero, 1979; Gruber et al., 
1996; Friis et al., 2005; Lo Monaco et al., 2005a; Touratier et al., 2007; Tanhua et al., 2007; Vázquez-
Rodríguez et al., 2009a), y aquellos basados en trazadores (Hall et al., 2002; Waugh et al., 2004, 2006; 
Khatiwala et al., 2009). Los métodos basados en medidas de carbono estiman el CANT sustrayendo de la 
medida de carbono inorgánico total los efectos debidos a cambios biogeoquímicos desde que se separó 
la muestra de la atmósfera, así como la concentración de carbono pre-industrial preformado (sección 
2.2). Por otro lado, los métodos basados en trazadores consideran el CANT como un trazador 
conservativo o trazador pasivo, asimilando su comportamiento al de estos. Dichos métodos se basan en 
las medidas de otros trazadores para estimar el transporte desde la capa superficial de mezcla hacia el 
interior del océano. Normalmente, dicho transporte se describe matemáticamente a través de una 
distribución continua de tiempo transitorio denominada Transit Time Distribution (TTD). 
La temperatura, salinidad, oxígeno disuelto y/o los nutrientes (nitratos, fosfatos, etc) se utilizan para 
definir las características de las masas de agua y así perfilar su distribución en el océano, pero además 
trazadores transitorios, como los clorofluorocarburos (CFCs), el carbono    (Δ
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dan una referencia del camino recorrido por las masas de agua desde su formación en superficie. Ante la 
falta de medidas de pCO2, estos trazadores se utilizan como base para la estimación de la penetración y 
captación de CO2 oceánicas, en concreto para el CANT. Sin embargo, es difícil encontrar un trazador que 
se comporte como el CO2 y la diferencia entre los comportamientos de los diferentes trazadores es clave 
a la hora de extrapolar la concentración desde la distribución de un trazador (Chen, 1982). En principio, 
la mayoría de los trazadores considerados en la bibliografía son gases no reactivos, con lo que, a 
diferencia de lo que ocurre con el CO2, la cantidad de gas que la superficie del océano puede absorber 
ante una perturbación en la presión parcial de dicho gas sigue la Ley de Henry (Eq. 7). Por otra parte, 
muchos de los trazadores empleados son posteriores a la señal antrópica de CO2 y, por lo tanto, su 
penetración y transporte hacia ciertas regiones del planeta (el tiempo de residencia de las capas 
profundas del océano es del orden de cientos a miles de años) va a depender mucho del año de 
introducción. Así, se considera 1750 como año de introducción de la anomalía antrópica de CO2 o CANT, 
1920 es el año de introducción del tetracloruro de carbono (CCl4) y para los CFCs y el tritio son 1950 y 
1960, respectivamente. 
A medida que las metodologías de estimación de CANT han ido surgiendo, han sido cuidadosamente 
definidas y discutidas tanto en sus fortalezas como debidilidades (Shiller, 1981,1982; Chen, 1982; 
Broecker et al., 1985; Kötzinger et al., 1998; Gruber, 1998; Wanninkhof et al., 1999; Coatanoan et al., 
2001; Sabine et al., 1999; Sabine y Feely 2001; Pérez et al., 2002; Sabine et al., 2002; Lee et al., 2003; 
Matear y McNeil, 2003; Matear et al., 2003; Hall et al. 2004; LoMonaco et al., 2005b; Matsumoto y 
Gruber, 2005; Waugh et al., 2006; Touratier et al., 2007; Tanhua et al., 2007; Vázquez-Rodríguez et al., 
2009b; Steinfeldt et al., 2009, van Heuven et al., 2011). Aunque se han observado sustanciales 
diferencias entre los resultados de todas ellas, especialmente en algunas regiones del océano como el 
Océano Austral, es aún hoy en día muy difícil determinar cual de entre ellas es la que da resultados más 
apropiados. La única técnica que se considera como referencia es el método denominado ΔC* (método 
de back-calculation, sección 2.2), que fue desarrollado por Gruber et al. (1996) y perfeccionado 
posteriormente (Gruber, 1998). Sus incertidumbres y errores también se han señalado en diferentes 




trabajos (Hall et al., 2004; Matsumoto y Gruber, 2005; Waugh et al, 2006). Esta técnica se ha usado para 
estimaciones globales de CANT (Sabine et al. 1999; 2002; 2004) cuyos resultados están incluidos en la 
base de datos GLODAP (Lee et al. 2003; Key et al., 2004; Fig. 9). También se ha usado como base en 
estudios de flujo de CO2 entre la atmósfera y el océano y de transporte de CANT en el océano global 
(Gloor et al., 2001, 2003; Sabine et al., 2004; Mikaloff Fletcher et al., 2006) y, por supuesto, para evaluar 
modelos biogeoquímicos (Orr et al. 2001, Matsumoto et al. 2004). Los modelos, por su parte, presentan 
también resultados con importantes diferencias, debido, principalmente, a las diferentes 
aproximaciones y parámetros utilizados en la estructura interna de cada modelo en particular, como los 
coeficientes de difusión turbulenta (vertical y horizontal), la parametrización de la mezcla isopícnica y de 
sub-escala y/o el esquema de advección (Caldeira y Duffy, 2000; Dutay et al., 2002; Doney y Hecht, 
2002; Doney et al., 2004; Lachkar et al., 2007). Los resultados de los modelos son muy sensibles a estas 
características, especialmente cuando se trata de trabajar con trazadores pasivos, que es como los 





















































2.1 Las masas de agua.  
El movimiento de las aguas oceánicas se puede simplificar en un transporte, en capas superficiales, de 
agua caliente desde los trópicos hacia latitudes polares y un transporte, en capas profundas, de agua fría 
de latitudes altas hacia el ecuador. A través de este esquema simple de la circulación oceánica se 
percibe la interconexión que existe entre océano y atmósfera. Entender la circulación oceánica es 
fundamental para comprender cuál es el papel del océano respecto a la variabilidad climática y al 
cambio climático. Aunque el océano transporta la misma cantidad de calor hacia los polos que la 
atmósfera, lo hace con una dinámica más lenta, lo que le permite mitigar los cambios relativamente 
bruscos del clima. El océano, a su vez, va a tener cierta influencia sobre el clima a escalas temporales 
largas, debido a la lenta liberación del calor que ha ido acumulando al mitigar cambios climáticos 
relativamente rápidos. La mayor parte de los intercambios de calor y masa entre el océano y la 
atmósfera se dan en la capa superficial del océano que, durante la mayor parte del año, no supera los 
150-200 m de profundidad (Tomczak y Godfrey, 2001) y que se conoce como capa de mezcla. Una vez 
que un volumen de agua determinado abandona esta capa superficial, su temperatura y salinidad 
apenas se modifican hasta que dicho volumen de agua vuelve a elevarse, lo que normalmente ocurre 
muchos años después (de cientos a miles de años). Medidas independientes de carbono 14 (
14
C, 
trazador pasivo empleado en la medición de la edad de las masas de agua) han propiciado estimaciones 
de tiempos de residencia en torno a cientos de años para determinados volúmenes de agua profundas, 
lo que indica una baja intensidad de la mezcla a estas profundidades (Matsumoto, 2007). Sin embargo, 
existen zonas específicas del interior del océano, zonas de convergencia y divergencia de aguas 
(hundimientos y afloramientos), en las que la mezcla puede llegar a ser relativamente importante. Los 
valores de temperatura y salinidad de un volumen de agua determinado se irán modificando a medida 
que éste se mueva en el interior del océano y en mayor o menor medida según la intensidad de la 
mezcla con otras masas de agua. Debido a que, en general, los movimientos en el interior del océano 
son lentos, en lugar de realizar medidas de corrientes locales, resulta mucho más sencillo estudiar el 
desplazamiento de las masas de agua en base a las distribuciones de sus propiedades, como la 
temperatura y la salinidad, en primera instancia, pero también a través del contenido en oxígeno 
disuelto, fosfatos, nitratos, silicatos, alcalinidad, dióxido de carbono disuelto, trazadores (
14
C, CFCs, 
Tritio) y/o propiedades físicas como la vorticidad potencial (Keffer,     ; O’Dwyer y Williams,    ).  
El concepto de masa de agua se ha tomado prestado de la meteorología, que agrupa ciertos valores de 
las propiedades atmosféricas en volúmenes que se denominan masas de aire. Existe otro concepto que 
también los oceanógrafos han tomado prestado de la meteorología y es el de separar las aguas 
oceánicas en células o celdas de circulación de aguas cálidas y frías, de ahí el esquema sencillo de 
circulación presentado al inicio de esta sección. De todo el volumen del océano sólo el 10% corresponde 
a masas de agua con temperaturas superiores a 10°C y se localizan todas en los primeros 500 m de la 
columna de agua, mientras que alrededor de un 75% del volumen del océano global se encuentra a 
temperaturas inferiores a 4°C (Gordon, 2001). El  hecho de que el océano profundo se mantenga frío se 
debe a la interacción de éste con las atmósferas polares, en donde se generan la mayoría de estas masas 
de agua frías, siendo precisamente el Océano Austral la fuente mayoritaria de las aguas más frías que 
recorren el fondo oceánico. Actualmente, esta separación entre aguas cálidas y frías está obsoleta 
debido a los avances en la oceanografía, que han hecho posible la diferenciación de un variado número 
de masas de agua en el interior de estos dos grupos tan generales, pero el concepto de masa de agua 
aún persiste (Emery, 2003).  
Iselin (1939) introdujo por primera vez un concepto fundamental que sugería que las propiedades de las 
diferentes masas de agua sub-superficiales (de profundidades > ~150m) se han constituido en 
superficie, en regiones específicas denominadas regiones de formación (entre los 50 - 200 m de 
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profundidad aproximadamente). En la mayor parte del océano, la estratificación en una determinada 
región se debe a la mezcla tanto en vertical como en horizontal de las diversas masas de agua que llegan 
a esa región. Cada una de estas masas de agua ha adquirido las propiedades básicas de su núcleo en 
zonas superficiales específicas del océano, a través de procesos dinámicos de intercambio océano-
atmósfera. Por lo tanto, en los mapas de distribución de las diferentes masas de agua de una región 
oceánica hay que identificar las zonas o regiones de formación en la superficie  del océano en las que el 
núcleo de las masas de agua ha adquirido sus características específicas (Wüst, 1935). La temperatura y 
la salinidad son propiedades conservativas (sus mayores variaciones se dan en la superficie del mar), por 
ello, sus respectivos valores son los que se usan para delimitar la región de formación de una 
determinada masa de agua. A raíz de esto, una de las herramientas básicas en el análisis de las masas de 
agua oceánicas es el uso de gráficas del tipo propiedad frente a propiedad, que ayudan a realizar un 
análisis resumido y muy sencillo de las principales masas de agua que intervienen en la dinámica de una 
región a través de la localización de extremos en las propiedades. El más popular de estos gráficos es el 
de temperatura-salinidad o también llamado diagrama TS (Helland-Hansen, 1916), que relaciona la 
densidad o profundidad en la columna oceánica de una muestra (la densidad de una masa de agua viene 
dada por sus valores promedio de temperatura y salinidad), con los valores observados de temperatura 
y salinidad (Dietrich et al., 1980). En los diagramas TS se definen y localizan masas de agua asociando los 
extremos en sal, por ejemplo, con masas de agua determinadas en función de su temperatura y la 
profundidad a la que se localizan (Fig. 10). Los diagramas TS son también muy útiles porque sirven para 
describir la mezcla entre las masas de agua y para inferir el movimiento del agua en el océano global 
profundo (Fig. 10). 
Cuando se estudia una región específica del océano, además de aumentar el número de masas de agua 
que describen el diagrama TS de dicha región, también se pueden utilizar otras propiedades para 
especificar o diferenciar mejor ciertas masas de agua cuya distinción a través del diagrama TS no es tan 
obvia. Así, el contenido en oxígeno disuelto suele emplearse como propiedad límite (máximos y 
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mínimos) para diferenciar masas de agua. Sin embargo, hay que tener en cuenta que el oxígeno disuelto 
es una propiedad no conservativa, es decir, que no sólo se ve afectada por la mezcla entre masas de 
agua, sino que también variará debido la actividad biológica y la mineralización y descomposición de la 
materia orgánica a lo largo de la columna de agua. Lo mismo ocurre en el caso de los nutrientes 
(nitratos, fosfatos, etc.), cuya variación a lo largo de la columna de agua por los procesos anteriormente 
citados hace que establecer unos valores límite de estas propiedades para distinguir masas de agua sea 
un proceso más dificultoso. Sin embargo, a pesar de dichas dificultades, es relativamente habitual 
encontrar diagramas de oxígeno-temperatura/salinidad y/o nutrientes-temperatura/salinidad que 
facilitan marcar los límites de algunas masas de agua en ciertas regiones oceánicas.  
Aunque no existe una regla práctica en la terminología de las masas de agua, está generalmente 
aceptado que el término agua tipo (water type en inglés) se refiere a un único punto sobre un diagrama 
característico, como el TS. Por otra parte, masa de agua se refiere a un cuerpo o volumen de agua con 
una historia común de formación. Muchos autores identifican ciertas masas de agua con más de un 
punto en el diagrama TS. Los puntos en el diagrama TS que definen una masa de agua se denominan 
agua tipo fuente (source water type en inglés). En realidad, en muy pocas ocasiones, el agua de una 
masa de agua determinada tiene exactamente los valores de TS de su agua tipo fuente, pero la mayoría 
de sus valores son muy próximos a estos, en concreto, se encuentran dentro del rango de la desviación 
estándar (en ocasiones muy difícil de establecer) correspondiente a dicha agua tipo fuente. Una región 
oceánica no está ocupada exclusivamente por una única masa de agua, salvo que sea la región de 
formación de esa masa de agua, y lo habitual es encontrar diversas masas de agua que ocupan o se 
encuentran a distintos niveles de densidad en la columna de agua y que han llegado desde regiones más 
alejadas del océano, mezclándose, en su camino, con las masas de agua de los alrededores (Fig. 10).  
 
2.1.1 Formación de las masas de agua en el océano 
Las masas de agua se forman en regiones específicas del océano y, mayoritariamente, en la capa 
superficial de la columna de agua. Básicamente existen tres procesos físicos que llevan a la formación de 
una masa de agua (Tomczak, 1999). 
El proceso de convección es un proceso de formación en el que la densidad del agua de la capa 
superficial del océano aumenta por enfriamiento o evaporación. Debido a ello, el agua de la capa 
superficial se hunde hasta la profundidad adecuada en la que alcanza la estabilidad estática. 
Normalmente, las profundidades de convección de un evento de formación aislado suelen estar en 
torno a unos cuantos cientos de metros, sin embargo, los procesos de formación por convección no 
suelen darse aislados, y el efecto acumulativo de muchos eventos da lugar a profundidades de 
convección mucho mayores. Una vez en la profundidad adecuada, y finalizado el proceso convectivo, la 
masa de agua, que queda aislada de la superficie, es transportada hacia otras regiones del océano por la 
circulación existente a la profundidad a la que se estabiliza la masa de agua según su densidad. El 
hundimiento de la masa de agua formada se produce en una escala espacial de cientos de metros y se 
compensa con la elevación de agua desde iguales profundidades en la propia región de formación. Si la 
región de formación se encuentra parcialmente cubierta de hielo, el movimiento de convección sigue 
produciéndose en dichas escalas espaciales, sin embargo, en regiones profundas libres de hielo, el 
proceso de convección se va a ver afectado por la rotación de La Tierra, ampliando su escala espacial y, 
consecuentemente, incrementando la mezcla entre el volumen de agua que se hunde y las aguas de los 
alrededores. Las masas de agua que se forman mediante procesos de convección presentan 
propiedades muy uniformes a lo largo de un amplio rango de profundidad, a consecuencia de la 
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modificación por contacto con la atmósfera y la homogeneización durante la mezcla en la región de 
convección. 
El proceso de subducción es un proceso de formación de masas de agua como consecuencia de una 
combinación entre la acción del viento y el enfriamiento (Fig. 11). Una convergencia en el campo de 
corrientes oceánicas superficiales provocadas por el viento (bombeo de Ekman) empuja agua hacia el 
fondo, a lo largo de superficies isopícnicas (superficies con valores constantes de densidad). Este 
movimiento de empuje es muy lento y durante finales de otoño y principios de diciembre se ve 
sobrepasado por el incremento del espesor de la capa de mezcla, dando lugar a una mezcla convectiva 
debido al enfriamiento superficial. Las propiedades de la masa de agua, atrapada en la capa de mezcla 
durante los meses invernales, se uniformizan, y cuando los meses estivales calientan de nuevo la 
superficie del océano, el espesor de la capa de mezcla se reduce y la masa de agua mezclada queda 
aislada en una capa relativamente fina, que seguirá hundiéndose a lo largo de superficies isopícnicas 
impulsada por la convergencia en la capa de Ekman y aislándose así de la siguiente mezcla invernal. En 
algunas regiones del océano, los procesos de convección y subducción actúan juntos para dar lugar a 
nuevas masas de agua (por ej. la North Pacific Central Water o Agua Central del Pacífico Norte), que se 
caracterizan por presentar propiedades no tan uniformes como cuando resultan de los procesos 
anteriores por separado. 
El proceso de mezcla sub-superficial es el único proceso de formación en el que no se produce un 
intercambio entre las propiedades del agua superficial y la atmósfera. Es un proceso en el cual dos o 
más masas de agua se encuentran y se mezclan de tal forma que la masa de agua resultante tiene 
propiedades claramente diferenciables respecto a las de las masas de agua que intervienen en el 
proceso de formación. Un ejemplo de una masa de agua cuyo origen está ligado a este proceso es la 
Circumpolar Deep Water (CDW, Agua Profunda Circumplar), el agua más voluminosa de todo el océano y 
que se forma en la región del Océano Austral. 
 




2.1.2 Distribución de las masas de agua en el océano 
Para establecer bien las bases de cualquier estudio sobre masas de agua hay que tener un claro 
conocimiento tanto de los procesos de formación como de la historia de las diferentes masas de agua. 
En el océano existen unas masas de agua básicas, aquellas que están mayormente aceptadas por la 
comunidad oceanográfica, cuya localización y distribución geográfica hay que conocer. Cuando se 
estudia en detalle una región en particular surgen, a mayores de las masas de agua básicas, una gran 
variedad de masas de agua regionales o locales, en mayor número cuanto mayor sea la resolución 
horizontal o vertical del estudio. En general, las masas de agua se dividen en superficiales, intermedias, 
profundas y abisales o de fondo (Figs. 12,13; Emery y Meincke, 1986; Emery, 2003). Las masas de agua 
superficiales presentan los rangos más amplios en sus propiedades (mayor desviación estándar) y 
ocupan un volumen del océano relativamente pequeño. El hecho de estar en la superficie del océano 
hace que sus propiedades se erosionen rápidamente, debido a que se encuentran sometidas a 
fluctuaciones asociadas a procesos, sobre todo físicos, relacionados con la interfase atmósfera-océano. 
Es por ello también por lo que las masas de agua superficiales presentan una distribución compleja, con 
muchos cambios latitudinales y zonales (Fig. 12). A este grupo pertenecen las denominadas aguas 
centrales (Fig. 12), que, en lugar de definirse como un único punto en el diagrama TS y su desviación 
estándar correspondiente, se definen como un conjunto de combinaciones TS o relaciones TS con una 
desviación estándar que las engloba. En profundidades intermedias (aproximadamente entre 500 – 
1500 m de profundidad), existen muchas menos masas de agua que en superficie (Fig. 13a), por lo que 
cada una ocupa un volumen relativamente grande. En este rango de profundidades destaca la Antarctic 
Intermediate Water (AAIW, Agua Intermedia Antártica), una masa de agua que se forma en el Océano 
Austral y se extiende hasta el Frente Polar (PF, Polar Front), situado alrededor de los 51°S (Fig. 13a), lo 
cruza y llega a alcanzar latitudes ecuatoriales. Las masas de agua profundas y de fondo (Fig. 13b) 
presentan rangos de variabilidad mucho más pequeños en sus propiedades, pero la porción volumétrica 
de océano que ocupan es sustancialmente mayor. Además, dado que las propiedades de estas masas de 
agua se establecen en la superficie del océano, una vez alejadas de ésta, se erosionarán más 
lentamente, prolongando así su tiempo de vida o edad. El movimiento de estas masas de agua va a estar 
muy condicionado por la topografía del fondo (Fig. 13b). En este rango destacan la North Atlantic Deep 
Water (NADW, Agua Profunda Atlántica) y la Antartic Bottom Water (AABW, Agua de Fondo Antártica). 
La NADW se forma en la región Ártica del Atlántico Norte. Su parte más densa es producto de la 
convección invernal del agua superficial fría que se encuentra en los mares de Groenlandia y Noruega. 
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Esta agua se hunde y rellena el fondo de la cordillera que se extiende desde Groenlandia hasta Escocia. 
A esta cuenca llegan también flujos de desbordamiento que superan la cordillera y se mezclan con aguas 
más cálidas y salinas dando lugar a un agua profunda de alrededor de 1 °C de temperatura. Las partes 
más someras de la NADW se forman en la superficie del Mar del Labrador. En general, la NADW es una 
masa de agua relativamente salada con alto contenido en oxígeno y baja concentración en silicatos 
(Gordon, 2001). Por otra parte, la masa de agua de fondo más fría del planeta, la AABW, se forma en 
diversos sitios de la plataforma Antártica, donde aguas con temperaturas muy próximas al punto de 
congelación y alta concentración en oxígeno disuelto adquieren salinidades superiores a 34.61, lo que 
propicia su hundimiento hasta grandes profundidades del océano. En su camino al fondo oceánico por el 
talud continental, se mezclan con otras masas de agua de la zona pero su temperatura, aunque se eleva, 
no llega a superar los 0 °C. La AABW se extiende muy por debajo de los 1500 m de los tres océanos 
principales (Fig. 13b), alcanzando regiones muy alejadas de su lugar de formación, en latitudes del 
Hemisferio Norte (donde se sitúa o avanza bajo la NADW). La AABW se considera como la masa de agua 
que ventila el océano profundo debido a sus relativamente altas concentraciones de oxígeno disuelto y 








2.1.3 Análisis cuantitativo de la mezcla entre masas de agua 
En resumen, los diagramas TS obtenidos en una determinada región oceánica resultan de la mezcla de 
diferentes aguas tipo que caracterizan dicha región. La forma del diagrama TS  es también característica 
de la región oceánica y esto se debe a que las aguas tipo se renuevan, se desplazan hasta la región y se 
mezclan continuamente, ya que si no, las aguas del océano global acabarían siendo homogéneas. En 
zonas concretas del océano, los diagramas TS correspondientes se caracterizan por presentar una 
relación lineal entre temperatura y salinidad o una serie de relaciones lineales con diferente pendiente. 
Esta relación lineal se obtiene cuando las aguas tipo que se definen en los extremos de dicha línea recta 
se mezclan en diferentes proporciones, alterando progresivamente su relación TS (Tolmazin, 1985; Fig. 
14a). En muchos de los diagrams TS de regiones relativamente amplias del océano, aparecen también 
formas curvas que podrían ser el resultado de la mezcla entre tres o más masas de agua (Fig. 14b).  
Una asunción básica en los análisis clásicos de los diagramas TS es el ordenamiento vertical de las masas 
de agua implicadas en los modelos de mezcla y circulación oceánicos (Shtokman, 1946; Mamayev, 
1975). Sin embargo, para grandes regiones oceánicas es obvio que las relaciones lineales en T y S no son 
resultado sólo de dos masas de agua apiladas en vertical, sino que son también resultado de las 
relaciones TS que las masas de agua adquieren en superficie y en su recorrido hasta la región de medida 
(Iselin, 1939). Cuando dos masas tipo de igual densidad potencial se mezclan, el resultado es una masa 
de agua con mayor densidad que las masas de agua de origen. Este proceso es lo que se denomina 
densificación y es muy importante a la hora de definir las masas de agua responsables del diagrama TS 
característico de una determinada región. 
Por lo tanto, resulta posible cuantificar la mezcla entre las masas de agua características de una región 
teniendo en cuenta la localización de dichas masas de agua tipo en la columna de agua y teniendo en 
cuenta la forma del diagrama TS (Tomczak, 1981). El caso de la mezcla lineal entre dos masas de agua es 
muy simple. Para el caso de las contribuciones a la mezcla entre tres masas de agua, existe una única 
solución para cualquier combinación de temperatura y salinidad en el triángulo de mezcla. Cuando se 
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considera la mezcla entre más de tres masas de agua (Fig. 15) hay varias soluciones posibles para cada 
determinada combinación de propiedades, y se necesita la asunción de apilamiento vertical para poder 
elegir aquella que es más aceptable o plausible dentro del marco oceanográfico. De esta forma, se 
pueden agrupar las masas de agua en nuevos triángulos de mezcla. Sin embargo, esta tarea no resulta 
sencilla, ya que, si bien la mezcla en una determinada región es predominantemente vertical entre las 
masas de agua apiladas, existen zonas del océano en las que varias masas de agua coexisten 
aproximadamente en el mismo rango de densidades. Por tanto, los métodos de mezcla isopícnica (en 
superficies de igual valor de densidad) planteados en base a diagramas TS y a la resolución de sucesivos 
triángulos de mezcla en regiones de más de tres masas de agua (Tomczak y Hughes, 1980) no parecen 
poder justificarse. 
En 1981, Matthias Tomczak planteó un nuevo 
sistema de análisis de mezcla que denominó 
Optimum Multi-parametric Analysis (OMP, Análisis 
Óptimo Multi-Paramétrico). Los análisis OMP 
(Tomczak, 1981; Thompson y Edwards, 1981; 
Mackas et al., 1987; Tomczak y Large, 1989, 
Wunsch, 1996; Tomczak, 1999; Pool y Tomczak, 
1999) son técnicas de modelado inverso basadas en 
datos reales que se utilizan para estudiar los 
procesos de mezcla entre masas de agua en una 
determinada región, tanto si los procesos de mezcla 
son isopícnicos como diapícnicos (entre capas de 
densidad distinta) y, además, no parten de la 
asunción de apilamiento vertical de las masas de 
agua involucradas en el análisis. El uso de los 
análisis OMP está muy extendido y, desde su primer 
planteamiento han sido mejorados e incluso han 
servido de base para nuevas metodologías en el 
estudio de la mezcla y distribución de las masas de 
agua (You y Tomczak, 1993; You, 1997; Castro et al, 1998; Coatanoan et al., 1999; Pérez et al., 2001; 
Leffanue y Toomczak, 2004; Brea et al., 2004; Álvarez et al., 2004, 2005; Lo Monaco et al., 2005a; 
Johnson, 2008). Todas las variantes de los análisis OMP consideran las propiedades medidas (físicas y/o 
químicas) en cada muestra como el resultado de la mezcla de un cierto número de masas de agua 
presentes en la región de muestreo, que se denominan Source Water Masses (SWM, Masas de Agua 
Fuente) y cuyas características físico-químicas se conocen con suficiente exactitud. Conocer la 
contribución (Xi) de cada SWM en los procesos de mezcla, es decir, su contribución al valor de cada 
propiedad en cada muestra o punto de la región a estudiar, es el objetivo final de un análisis OMP. Los 
análisis OMP parten de las siguientes asunciones: 
a) Los procesos de mezcla entre las SWM son lineales. 
b) Las propiedades medidas son conservativas y poseen idénticos coeficientes de difusión y/o mezcla. 
c) Las características de las SWM se conocen con precisión (con una desviación estándar conocida). 
Además, los análisis OMP están constreñidos por tres reglas: 
a) La ecuación del balance de masa ha de cumplirse en cualquier punto. 
b) Las contribuciones a la mezcla de las SWM (Xi) son siempre positivas. 




c) El número de SWM ha de ser siempre inferior o igual al número de propiedades medidas, para tener, 
al menos, un grado de libertad en el análisis. 
Para cada punto de muestreo se establecen unas ecuaciones lineales en las que cada una de las 
variables medidas son el resultado de la combinación lineal de las contribuciones de las SWM implicadas 
en la mezcla (Fig. 16), que en notación matricial se escribe como: 
                                        G·X = d + Ɛ                                                                                        (22) 
Donde G es la matriz de tamaño P+1 х N, con N<P, y que contiene las P propiedades de las N SWM y una 
fila final de unos,  d es un vector columna de longitud P+1 que contiene las P variables observadas y una 
fila final con valor de 1. La última fila de la matriz G y el último elemento del vector d tienen el valor 1 
para añadir la condición de balance de masa o conservación de volumen (la suma de todas las 
contribuciones, Xi, de las SWM ha de dar lugar a 1). X es un vector columna de longitud N que contiene 
las contribuciones a la mezcla de cada SWM (Xi) o incógnitas del sistema, cuyos valores se encuentran 
en el rango [0,1]. Ɛ es el vector de longitud P+1 que contiene los valores residuales o errores del sistema 
para cada una de las propiedades o variables evaluadas.  
El sistema de ecuaciones se normaliza (restamos la media y dividimos por la desviación estándar en cada 
una de las variables), para escalar las ecuaciones y hacerlas adimensionales, y se resuelve a través de un 
método de mínimos cuadrados no-negativo en el que se obtienen las Xi. El valor de cada Xi se refiere a la 
contribución de la SWM i-ésima al proceso de mezcla, que ha determinado los valores de las 
propiedades medidas en el punto de muestreo. Antes de resolver el sistema de ecuaciones, se asigna un 
peso a cada una de variables observadas (ecuaciones del sistema). Dicho peso se asigna en función, por 
una parte, de la relación entre la variabilidad de la propiedad en la masa de agua y la variabilidad 
general de ésta dentro de la región de estudio y por otro lado, en función de la precisión con la que se 
mide dicha variable. La lógica de asignar pesos diferentes a las ecuaciones está, por una parte, en que 
no todas las variables se pueden medir con igual precisión. Considerar por igual en el análisis variables 
que se miden con mayor precisión de las que no repercute en la precisión de los resultados. Por otra 
parte, hay variables que son huella de ciertas masas de agua y su variabilidad marca mejor la mezcla 
entre distintas masas de agua, por lo que su peso en el sistema total de ecuaciones ha de ser mayor. El 
sistema de ecuaciones con la matriz diagonal de pesos W queda: 
                                             W·(G·X) = W·(d+Ɛ)                                                                      (23) 
Estas aproximaciones matemáticas tan intuitivas están limitadas hasta cierto punto por el hecho de que, 
en el ambiente marino, excepto la temperatura potencial y la salinidad, la mayoría de las propiedades 
medibles no son estrictamente conservativas, ya que se involucran en procesos asociados a ciclos 
biogeoquímicos. En regiones de estudio relativamente pequeñas en las que las definiciones de las SWM 
son muy locales y/o cuando la región se caracteriza por una actividad biogeoquímica débil, los procesos 
biogeoquímicos pueden considerarse despreciables, sin que esta asunción afecte demasiado a los 
resultados (Mackas et al, 1987; Tomczak, 1981). Sin embargo, existen formas conceptualmente más 
correctas de resolver el problema, por ejemplo, bastaría con encontrar más variables conservativas que 
se puedan utilizar para caracterizar las masas de agua. Este es el caso de ciertos parámetros 
conservativos, que tienen la peculiaridad de estar asociados a propiedades no conservativas de 
medición habitual. Por ejemplo, el parámetro NO (Broecker, 1974), que se relaciona con los nitratos 
medidos a través de la ecuación: 
                                     NO= rO/N NO3+O2                                                                       (24) 
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donde rO/N es el coeficiente estequiométrico del nitrógeno en relación al oxígeno (o relación de Redfield 
para el nitrógeno)  y cuya estimación proviene de la ecuación de la mineralización de la materia orgánica 
(Eq. 10, sección 1.3). Existen otros parámetros conservativos que se han utilizado en análisis OMP, como 
el parámetro PO, relacionado con los fosfatos (PO=rO/P PO4+O2; Broecker, 1974) o el parámetro SIO, que 
se relaciona con los silicatos (SIO=rO/Si H4SiO4 +O2; Pérez et a.l, 1993; Castro et al, 1998; Johnson, 2008). 
Cuando empleamos parámetros conservativos en un análisis OMP hay que añadir una asunción más a 
las que tiene el método de partida y es que:  
d) las propiedades conservativas generadas a partir de otras no conservativas se relacionan con estas 
últimas a través de un coeficiente estequiométrico predeterminado (normalmente las relaciones de 
Redfield), de valor fijo y conocido con suficiente exactitud.  
El análisis OMP que considera variables o parámetros conservativos (Fig. 16) es lo que, en el presente 
trabajo, denominamos análisis OMP clásico y que denotamos como cOMP.                                                                 
Existe otra estrategia para resolver el problema de que ciertas propiedades de las masas de agua no 
sean conservativas, que está planteada, también, en base a las relaciones estequiométricas 
anteriormente citadas. Dicha estrategia consiste en incluir directamente en las ecuaciones las variables 
no conservativas. Para ello, hace falta tener en cuenta la variabilidad biogeoquímica de la variable, lo 
que lleva a la inclusión de un término biogeoquímico (por ejemplo, ΔO en este trabajo), que se 
relacionará con la variable no-conservativa correspondiente a través de un coeficiente estequiométrico, 
normalmente relacionado también con la mineralización de la materia orgánica (relación de Redfield). 
Cuando un análisis OMP se plantea desde esta perspectiva se denomina análisis OMP extendido (eOMP, 
Fig. 16). Existe cierta controversia en relación a la variabilidad de los coeficientes estequiométricos: 
frente a la clásica visión de que estas relaciones son constantes (Anderson y Sarmiento, 1994) existen 
posteriores estudios que muestran su variabilidad en la columna de agua y en las diferentes cuencas 
oceánicas (Shaffer et al., 1999; Li et al., 2000; Brea et al., 2004; Martiny et al., 2013), sin embargo, aún 
no se ha llegado a una conclusión firme acerca del error que suponen en estas y otras técnicas que los 
utilizan como parámetros de valor fijo.  
Ɛ θ 
Δ  




El planteamiento de los sistemas de ecuaciones de la figura 16, va a dar lugar a 6 (cOMP) y 7 ecuaciones 
(eOMP), respectivamente, incluyendo en ambos casos la ecuación de conservación de masa. Para 
resolver de manera estadísticametne significativa ambos sistemas de ecuaciones, éstos han de estar 
sobredeterminados (Tomczak y Large, 1989; de Brauwere, 2007; asunción c) en los análisis OMP). Por lo 
tanto, el número de SWM que se podría utilizar como máximo, en este caso, es 5. Esto limita bastante el 
planteamiento de un análisis OMP para grandes regiones del océano, cuya caracterización se describe, 
normalmente, a través de un número relativamente alto de SWM. Sin embargo, si se tiene conocimiento 
de la historia de las masas de agua y los procesos que llevan a su formación, así como de la circulación 
oceánica en la región de estudio, se puede conseguir dividir la región en sub-sistemas dinámicos y 
analizar la mezcla de las masas de agua en dichos sub-sistemas (Fig. 17). 
En la vertical de la columna de agua hay masas de agua que no suelen mezclarse. En la mayoría de los 
casos, las aguas de fondo no se mezclan con las que se encuentran en las capas superficiales de la 
columna de agua, y tampoco es frecuente que lo hagan con las intermedias. Por otra parte, existen 
regiones en las que las masas de agua cambian de profundidad debido a procesos de convergencia y/o 
divergencia, como es el caso del Océano Austral. Cuando las interrelaciones de las masas de agua en la 
vertical se conocen relativamente bien, a través del estudio detenido del diagrama TS (complementado 
con diagramas propiedad-propiedad), se pueden obtener subconjuntos de masas de agua que se 
mezclan entre sí, y que se pueden separar de otros subconjuntos de mezcla en la misma región. Estos 
subconjuntos de masas de agua es lo que se denominan figuras de mezcla (Fig. 17). El único requisito 
básico que han de cumplir las figuras de mezcla para su definición es que dos figuras de mezcla 
contiguas en el espacio compartan, al menos, una misma masa de agua. Esta condición es necesaria 
para que exista continuidad en el análisis. Resolver el análisis OMP en cada una de las figuras de mezcla 
permitirá tener en cuenta un número mayor de masas de agua en el conjunto total del dominio, con lo 
que la mezcla y la distribución de las masas de agua que se obtengan guardarán más similitudes con la 
situación real de la circulación en dicho dominio de estudio.  
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2.1.4 Edad de las masas de agua 
La circulación oceánica a gran escala puede considerarse como una renovación o ventilación gradual del 
océano profundo por parte de agua que proviene de la superficie del océano. Por ello, la edad de una 
masa de agua, en oceanografía, se refiere al lapso de tiempo pasado desde que dicha masa de agua 
estuvo expuesta a la atmósfera hasta su localización actual en el punto de medida. A pesar de que se 
conoce con relativa exactitud cómo se produce la renovación de las capas internas del océano, las 
escalas temporales a las que tiene lugar este proceso son todavía bastante inciertas. Conocer y entender 
la edad y tiempos de ventilación de las masas de agua es importante para comprender mejor el papel 
del océano como moderador de los cambios climáticos, que no sólo depende de cómo el océano 
redistribuye el calor en el globo terrestre, sino de con qué rapidez lo hace (England, 1995; England y 
Reimer, 2001). 
La interfase océano-atmósfera es la zona en la que quedan impresas las propiedades termohalinas del 
núcleo de una masa de agua, que se van a tratar como trazadores para seguir la trayectoria de esta 
masa de agua en el interior del océano. Pero en la interfase océano-atmósfera también quedan 
impresas otras propiedades o sustancias químicas (O2, CO2), tanto de origen natural como antrópicas 
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O), los clorofluorometanos o clorofluorocarburos (CFC-11, CFC-
12, CFC-113), también denominados CFCs (Fig. 19), y/o el hexafluoruro de azufre (SF6), se han utilizado 
para obtener aproximaciones sobre las edades de las masas de agua (Broecker y Peng, 1974, 1982; 
Stuiver et al, 1983; Fine et al., 1988; Broecker et al., 1991a, 1991b; Warner y Weiss, 1992; Smethie, 
1993; Roether et al., 1993; England, 1995; Warner et al., 1996; Law y Watson, 2001; Bullister et al., 
2006; Matsumoto, 2007; Tanhua et al., 2008; Gebbie y Huybers, 2010). En general, estas sustancias 
químicas se denominan trazadores y se pueden emplear de diversas maneras: como si fueran tinciones 
en el océano (se inyecta en el océano un trazador artificial en un nivel de densidad conocido y se analiza 
su dispersión); como relojes radiactivos; como marcadores de aguas de determinado origen; y/o para 
testear resultados de modelos numéricos (England y Maier-Reimer, 2001).  
Δ




Como la liberación desde la atmósfera de estos trazadores se conoce relativamente bien (Druffel, 1980; 
Warner y Weiss, 1985; Doney et al., 1992; Walker et al., 2000) se puede seguir su señal en el interior del 
océano y estimar las escalas temporales desde la región de entrada. El almacenamiento de los 
trazadores en las masas de agua sub-superficiales dependerá de la tasa de formación de dichas masas 
de agua y del tiempo de residencia de los trazadores en la atmósfera. Por ejemplo, los trazadores 
radiactivos se desintegran con una determinada tasa o vida media, que es el tiempo que tarda la 
cantidad de trazador en reducirse a la mitad y que ha de coincidir con el proceso a estudiar. Así, el 
14
C, 
que llega a la atmósfera tanto por fuentes naturales como antrópicas, tiene una vida media de unos 
5730 años. Si se monitoriza su desintegración radiactiva, se puede obtener una estimación de la edad de 
las masas de agua para escalas temporales de cientos de años o más (Stuiver et al., 1983; Schlosser et 
al., 1994; England, 1995; Broecker et al, 1995; England y Reimer, 2001), que están asociadas a la 
circulación oceánica profunda. El contenido de 
14
C para un volumen del océano se expresa, 




C (en partes por mil) respecto de la relación 
estándar atmosférica. Dicha desviación suele denotarse por Δ
14
C y normalmente es negativa, ya que el 
isótopo 
14
C decae en el océano. Cuánto más vieja sea una masa de agua más baja será su concentración 
en 
14
C, en proporción a la concentración de 
12
C y, por tanto, más negativo será el valor de Δ
14
C. Si se 
quiere estudiar la circulación superficial del océano, que supone una escala temporal de decenas de 




He), ya que su vida media es de unos 12.4 años. En el caso de los CFCs, 
estos no son compuestos radiactivos y su disminución se debe puramente a la dilución en el océano. 
Para los CFCs los tiempos de vida media varían según la especie: para el CFC-11 (CFCl3; Fig. 19) es de 
unos 40 años (Orsi et al., 1999; Rhein et al., 1998; Smethie y Fine, 2001) y para el CFC-113 (C2F3Cl3) y el 
CFC-12 (CF2Cl2) son de 85 y 180 años, respectivamente (Cunnold et al., 1994; Ko y Jackman, 1994). Los 




He, porque son detectables a concentraciones muy bajas y, por lo 
tanto, buenos localizadores de masas de agua relativamente jóvenes, lo que es importante, sobre todo, 
en las regiones en las que existe mezcla de aguas viejas y nuevas (el Océano Austral). También suele 
emplearse el cociente CFC-11/CFC-12, mayormente en la estimación de edades entre las décadas de los 
50 y 70 del siglo XX (Weiss et al., 1985; Mantisi et al., 1991), ya que, a partir de entonces, la tasa de 
incremento de ambos gases fue casi idéntica hasta los años 90, cuando empezó el declive en la 
utilización de CFCs. Los CFCs son substancias fundamentalmente antrópicas, que se han utilizado 
ampliamente en nuestra sociedad. Estas sustancias son estables en la troposfera, pero se descomponen 
en la estratosfera. El producto de su descomposición destruye las moléculas de ozono (Anderson et al., 
1991), lo que se consideró como un serio problema medioambiental en los años 90, de ahí que se hayan 
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monitorizado durante años y que sus concentraciones atmosféricas desciendan a partir de dicho 
período de tiempo (Smethie et al., 2000). El SF6 se emplea como aislante eléctrico y en el procesado de 
aluminio y magnesio. La fuente de este compuesto es débil y su concentración en la atmósfera es muy 
baja (Harnisch y Eisenhauer, 1998), lo que, junto a su baja solubilidad (Wanninkhof et al., 1991; Bullister 
et al., 2002), hace que las concentraciones de SF6 se puedan considerar nulas en el océano. Sin embargo, 
es posible detectar sus ínfimas cantidades desde que se ha empezado a utilizar el Detector de Captura 
de Electrones (ECD, Electron Capture Detector; Tanhua et al., 2004). Actualmente, las emisiones de SF6 
están decreciendo, pero dado que su tiempo de residencia en la atmósfera es de alrededor de 3200 
años, su concentración en la atmósfera seguirá subiendo. Esto hace que se pueda considerar el SF6 
como sustituto de los CFCs para las últimas décadas, en las que estos últimos han dejado de emitirse y 
es notoria la reducción en su concentración atmosférica. De todos modos, para mejorar los resultados 
obtenidos de las bajas concentraciones de SF6 en el océano, es frecuente el uso de relaciones entre el 
SF6 y los CFCs (Fig. 20), ya que, dado el continuado aumento de la concentración de SF6 y la disminución 
de la de CFCs en la atmósfera, las relaciones (cocientes) entre ambos seguirán aumentando en el futuro 
(Tanhua et al., 2004). 
También se pueden usar trazadores para 
determinar el origen de una masa de agua, ya 
que muchos tienen distintas fuentes 
dependiendo del área o profundidad del 





que no es igual en las aguas que se forman en 
el Ártico que en las que se originan en el 





O, que se usa para diferenciar 
entre aguas dulces originadas por precipitación 
y aquellas originadas por fusión del hielo 
marino (Weiss et al., 1979). Por lo tanto, la 
decisión de cuál de entre todos los trazadores 
hay que emplear en oceanografía depende del 
objetivo del estudio y de la escala temporal del 
mismo. 
Existen ciertos puntos importantes que hay que 
tener en cuenta cuando se trabaja con 
trazadores. En muchos casos, sobre todo 
cuando se trata de especies químicas 
radiactivas, la edad estimada para una masa de 
agua resultante de la mezcla de dos masas de 
agua de composiciones químicas distintas tiende 
a presentar un sesgo hacia valores más 
pequeños (Smethie, 1993; Hirst, 1999; England, 
1995; Sabine et al., 1999). Además, los proceos 
biológicos afectan a muchos de los trazadores 
(
14
C, O2) y el error que representan estos efectos 
en la estimación de la edad de una masa de 
agua es difícil de medir. Por último, algunos 
trazadores presentan historias o estancias en la 
atmósfera cortas (CFCs), con lo que las edades 
estimadas a partir de cualquiera de ellos han de 




utilizarse de manera coherente, ya que resultan aproximaciones bastante inadecuadas para el océano 
global, cuya historia es mucho mayor. Por ejemplo, la sensibilidad de los CFCs dependerá de la tasa de 
cambio de la concentración atmosférica de estos trazadores con el tiempo, de ahí que la capacidad de 
datar edades de masas de agua jóvenes en base a las distribuciones de CFCs disminuya con el tiempo, 
sobre todo para aquellas que tienen edades por debajo del tiempo de residencia de estos trazadores. 
Por todas estas fuentes de error intrínsecas a los propios trazadores, las edades obtenidas en base a 
diferentes trazadores suelen ser diferentes, incluso para trazadores de la misma familia o tipo (Fig. 21) y 
por ello es cada vez más habitual encontrar estudios de dos o más trazadores a la vez, para contrastar la 
información y eliminar buena parte de las incertidumbres (Schlosser et al., 1991; Broecker et al., 1995; 
Archambeau et al., 1998).  
  
2.1.5 Trazadores transitorios y Distribución de Tiempo de Tránsito (TTD) 
De entre los diversos trazadores utilizados se denominan transitorios aquellos trazadores antrópicos que 
llevan en la atmósfera o han estado en ella relativamente poco tiempo y que presentan una 
concentración en la interfase océano-atmósfera (condición de contorno) variable. A través de la medida 
de estos trazadores es posible definir diferentes escalas temporales o, lo que es lo mismo, edades del 
trazador o tiempos de tránsito. De estas edades, a su vez, se pueden derivar edades de las masas de 
agua o tasas a las que tienen lugar ciertos procesos oceánicos. Se asume que la concentración de un 
trazador en el interior del océano sigue la variabilidad que éste posee en la superficie. De esta manera, 
la edad de una masa de agua (τ) se establece como el tiempo que hay que retroceder para que la 
concentración del trazador en superficie sea igual a la encontrada en el interior del océano. Hay muchas 
clases diferentes de trazadores transitorios y muchos métodos distintos para calcular su edad. 
Una clase de trazadores son aquellos cuyas concentraciones aumentan (o disminuyen) de forma 
monotónica en superficie (CFCs, SF6, etc). La concentración del trazador en el interior del océano se 
expresa como: 
                                                                                    ( )   ( - )                                                        (25) 
donde c0 es la concentración del trazador en superficie, c la concentración en el interior del océano y τ 
es la edad del trazador (Waugh et al., 2003). 
Una expresión similar se puede obtener para aquellos trazadores cuyo cociente crece (o decrece) 
monotónicamente (CFC-11/CFC-12, SF6/CFC-12, etc). La edad del trazador o tiempo de tránsito (τ) es el 
tiempo que hay que retroceder para que la relación entre las concentraciones en superficie (R0) sea 
igual a la relación encontrada en el interior del océano en el momento actual:  
                                                                                     ( )   ( - )                                                     (26)                              
La edad de un trazador también se puede derivar en base a la presión parcial de un trazador individual 
(por ej. CFCs), o bien en función de la relación de la presión parcial entre trazadores (por ej. SF6/CFC-12). 
De este modo, para un trazador, la presión parcial en el interior del océano es:  
                                                                         (        )  
[        ]
 (   )
                                                 (27)                    
donde [trazador] es la concentración medida del trazador (μmol·kg
-1
) y F es la solubilidad del gas 




) estimada, para una determinada presión, en función de la 
temperatura y la salinidad. F se puede expresar (para CFCs o el SF6) a presión total de 1 atm como: 
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, T es la temperatura absoluta y S es la salinidad. a1, 
a2, a3, b1, b2, y b3 son constantes que se determinan a través del ajuste de mínimos cuadrados en las 
medidas de solubilidad (Warner y Weiss, 1985; Wanninkhof et al., 1991; Bu y Warner, 1995; Bullister et 
al., 2002).  
Una vez derivada la presión parcial del trazador, ésta se compara con su historia temporal atmosférica 
para encontrar el año en la historia del trazador al que corresponde la p(trazador) medida. La diferencia 
entre la fecha correspondiente y la fecha de recogida de la muestra de agua es la edad media del 
volumen de agua (τ).  





He), el argón (
39
Ar) o el 
14
C. Si la concentración en superficie se supone constante en tiempo y 
espacio, se puede estimar una edad del trazador radiactivo como: 
                                                                                 -   (
  
 
)                                                             (29)                    
donde c0 y c son las concentraciones del trazador en la superficie y en el interior del océano, 
respectivamente y λ es la constante de desintegración del trazador (λ=ln[ ]/T, siendo T la vida media del 
trazador).  
Esta forma de estimar la edad a partir de un trazador sería válida si el transporte en el océano fuese 
puramente advectivo, en cambio, en el océano, existen procesos de mezcla que no se pueden obviar y 
que hacen que la edad del trazador no sea conservativa. Por tanto, lo que tendremos en un 
determinado punto de medida en la concentración del trazador no es una única edad o tiempo de 
tránsito, sino una distribución de tiempos o de frecuencia de edades, es decir, una función de 
probabilidad de tiempos de tránsito o TTD (Transit Time Distribution) (Hall y Plumb, 1994; Beining y 
Roether, 1996; Delhez et al., 1999; Deleersnijder et al., 2001; Khatiwala et al., 2001; Haine y Hall, 2002). 
Cada trazador, debido a sus diferentes condiciones de contorno o tasas de desintegración, tendrá una 
distribución de tiempos de tránsito determinada, por lo que diferentes trazadores darán lugar a 
diferentes edades. Si se conociesen las funciones de distribución de tiempos de tránsito para todas las 
regiones fuente de un trazador en la superficie del océano, se podría determinar la distribución y 
evolución de dicho trazador pasivo a través de su variación en aguas superficiales.  
Holzer y Hall (2000) realizaron un planteamiento general de la distribución de edades de  los trazadores, 
y mostraron cómo se pueden inferir las características de la distribución de tiempos de tránsito a partir 
de la propia distribución del trazador en el fluido.  
En general, la distribución de un trazador pasivo en presencia de una fuente interna Q, y con 
condiciones de contorno arbitrarias, puede expresarse matemáticamente a través de la ecuación de 
continuidad (Holzer y Hall, 2000): 
                                                                            
  
  
  ( )  (   )                                                      (30) 
donde L es un operador de transporte lineal que incluye advección y mezcla difusión (molecular y 
turbulenta), y C(r,t), la concentración del trazador en un punto r del dominio en estudio (D) y en un 
tiempo t. El operador de advección –difusión se expresa como: 
                                                                         (   )  -   (   )                                                     (31)                         




que viene a indicar que el trazador C es transportado por el campo de flujo advectivo, v, y por la acción 
de los procesos de pequeña escala o difusivos (Khatiwala et al., 2001).  
La solución general de ecuaciones diferenciales lineales, sujetas a condiciones de contorno arbitrarias y 
con fuentes internas, puede expresarse en términos de las denominadas funciones de Green (Morse y 
Feschback, 1953). Teniendo en cuenta la linealidad de la ecuación de continuidad (Eq. 30), ésta se puede 
expresar como una superposición de las tasas de mezcla provenientes de pulsos-fuente individuales. Si 
consideramos una colección de pulsos-fuente localizados en el espacio y el tiempo que, en el límite 
infinitesimal temporal y espacial, se convierten en funciones δ de Dirac, y si además se considera Q (Eq. 
30) como una de esas funciones δ de Dirac, la función de Green para la ecuación 30 se puede definir 
como: 
                                                            (
 
  
  ) (           )  ( -  ) ( -  )                                        (32)                                                      
Donde G es la respuesta de la 
concentración de un trazador a un 
pulso instantáneo de trazador en 
tiempo t´ y posición r´ en el interior del 
fluido (Fig. 22). G cumple las llamadas 
condiciones de reciprocidad, es decir, 
su adjunta sirve para calcular 
retrocediendo en el tiempo y de 
causalidad, ya que G=0 cuando t´ > t 
(no puede haber ningún trazador en el 
fluido antes de ser inyectado). G es la 
función que lleva el trazador inyectado 
en (r’, t´) hasta (r, t) bajo el flujo 
descrito por L. Es decir, G es una 
función de distribución de tiempo de tránsito (TTD) (Hall y Plumb, 1994) en la que la fuente está en el 
interior del dominio.  
La solución a la ecuación de continuidad (Eq. 30) para la distribución de un trazador pasivo quedaría 
(Morse y Feschbah, 1953): 
 (   ) ∭  (     ) (           ) 
    
 




                                   (33) 
∫ ∬ { (     )[  (     ) (           )  (     )  (           )]  (     ) (           ) (     )}  ̂ 





donde el primer término representa la evolución temporal de la condición inicial C(r’,t0), el segundo 
término es la superposición de todos los pulsos del trazador emitidos en los puntos r’ y tiempos t’ por la 
fuente Q(r’,t´) y el último término es una integral sobre el contorno (∂D) del dominio y representa 
cualquier contribución a C debida a las condiciones de contorno impuestas sobre C y/o sobre la normal 
al gradiente (  ̂   ) en los puntos rs  ue definen ∂D. 
La distribución de tiempo de tránsito (o función de Green) G que se obtiene como solución a la ecuación 
32, y que nos facilitará la concentración del trazador en el tiempo y el espacio (Eq. 33), depende de una 
fuente interna (Q). En el caso de la distribución de trazadores en el océano, las fuentes de estos se 
sitúan en regiones (Ω) del propio contorno ∂D del dominio, es decir, en la superficie del océano. Para 
obtener una distribución con una interpretación que no dependa de fuentes internas, hay que 
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considerar un caso concreto de funciones de Green que se conocen como propagadores de condiciones 
de contorno, que denotaremos como G´(r,t ; r0,t’), que es un tipo de TTD y que satisface la ecuación 
(Holzer y Hall, 2000; Khatiwala et al, 2001; Haine y Hall, 2002): 
                                                                      (
 
  
  )  (           )                                                      (34)                                  
que está sujeta a la condición de contorno definida en la región Ω (normalmente esta región ocupa todo 
el contorno ∂D), sobre la  ue se establece una determinada tasa de mezcla: 
                                                                (            )  (  -  ) ( -  )                                                 (35)                                        
en donde rs y r0 son puntos de Ω. La solución de la distribución del trazador C(r,t) con una condición de 
contorno general, C(r0,t’), queda:  
                                                      (   ) ∫ ∬  (     )  (           ) 
    
 
  
                                      (36)                                                    
en donde la condición de causalidad obliga a G´(r,t ; r0,t´) = 0 cuando t < t´. De esta forma, G’ propaga las 
condiciones de contorno en C(r0,t’) desde Ω hasta el interior del dominio. 
Para que en la ecuación 36 la concentración (relativa) de trazador varíe entre 0 y 1 es necesario 
normalizar G’. Para ello se considera el caso C(r0,t) = Θ(t-t0), con (t0 -∞) y donde Θ es la función de 
Heaviside que es igual a la unidad para t > t0 y nula en el resto. Es decir, el caso en que se inyecta un 
trazador con concentración igual a 1 desde tiempos infinitamente remotos. De esta forma, la condición 
de unidad del borde habrá tenido tiempo de propagarse por todo el interior del dominio y, si este es 
finito, C(r,t)=1, la ecuación 36 queda: 
                                                        ∫ ∬  (     )  (           ) 
       
 
- 
                                         (37)                                                         
Una función que cumple las ecuaciones 34 y 35 y además cumple la normalización (Eq. 37) es: 
                                                            𝒢(         ) ∬   (           ) 
                                               (38)                              
donde 𝒢 es una función de densidad probabilística , aquí denominada distribución de tiempo de tránsito 
de Ω a r (TTD) o también espectro de edades (Holzer y Hall, 2000). Por lo tanto, 𝒢(r,t ;     )dξ es la 
probabilidad de  ue un elemento de fluido en (r,t) haya tenido último contacto con Ω hace un tiempo 
entre ξ ≡ t - t´y ξ + dξ. Cuando consideramos la distribución de tiempo de tránsito 𝒢 como un operador 
de transporte estacionario, ésta solo depende del tiempo a lo largo de ξ ≡ t-t´, y, por lo tanto, la serie 
temporal de las concentraciones del trazador en el punto r del interior del océano viene dada por: 
                                                               (   ) ∫  (     - )𝒢(      )  
 
  
                                               (39)                                               
cuando la concentración en la región fuente es uniforme, y cuando el trazador se desintegra 
radiactivamente o disminuye uniformemente su concentración debido a procesos físicos, la serie 
temporal de sus concentraciones queda: 
                                                           (   ) ∫  (    - ) 
-  𝒢(       )  
 
  
                                              (40)                                                                    
siendo λ la tasa de desintegración. 
Para un fluido con difusión y en un volumen finito, la distribución de tiempo de tránsito es siempre 
positiva y se asume que ∫ 𝒢     
 
  
 para cualquier punto, es decir, todos los puntos del dominio han 




estado alguna vez en superficie. Para el análisis de las edades de los trazadores, se asumen condiciones 
estacionarias y condiciones superficiales uniformes para estos y se trabaja en base a los momentos de la 
distribución de tiempo de tránsito, definiéndose el momento enésimo de 𝒢 como: 
                                                                            ∫  
 𝒢( )  
 
  
                                                             (41)                                            
El momento m0 es para 𝒢==1, es decir, para un dominio cerrado. El momento 1 se conoce como edad 
media o Γ. Para momentos más altos es más útil considerar los momentos centrados o momentos con 
referencia en Γ, en lugar de establecer la referencia en el origen. El momento enésimo centrado sería: 
                                                                        ∫ ( - )
 
𝒢( )  
 
  
                                                            (42)                                                         
El primer momento centrado es nulo pero no el segundo, que da una medida de la amplitud o extensión 
de la TTD y que se asocia con la mezcla. A mayores valores de amplitud más mezcla existe. 
Normalmente, la amplitud de la TTD se conoce como Δ y se define según: 
                                                                     
 
 
    
 
 
∫ ( - )
 
𝒢( )  
 
  
                                               (43) 
En resumen, Γ y Δ corresponden a la media y la desviación estándar de una función de densidad 
probabilística. La tarea para encontrar una expresión para la TTD es deconvolucionar la ecuación 39 (ó 
40), pero la deconvolución también se puede aproximar si se conoce o se averigua la forma de la TTD en 
base, por ejemplo, a estudios paramétricos. Los resultados de numerosos estudios (Khatiwala et al., 
2001; Thomas e Ittekot, 2001; Haine y Hall, 2002; Hall et al., 2002; Waugh et al., 2003) muestran que la 
TTD tiene una forma bastante simple, que se puede aproximar matemáticamente a una función Inversa 
de Gauss: 
                                                                    𝒢( ) √
  
      
   (
- ( - )
 
    
)                                               (44)   
donde t = ξ / Γ es un tiempo adimensional (Waugh y Hall, 2002).  
Esta función determina bastante bien la distribución 
de trazadores distintos simplemente variando Γ y Δ 
(Fig. 23). Así, cuando Δ ≈   se obtienen distribuciones 
simétricas, mientras que cuando Δ ≈ Γ se obtienen 
distribuciones con picos tempranos o largas colas 
(Fig. 23). La función inversa de Gauss es también la 
TTD de un flujo uni-dimensional con una velocidad y 
difusión constantes, aunque en los análisis de 
trazadores no se emplea bajo esta asunción, sino que 
el interés de esta función radica en que su 
formulación permite obtener un rango de TTD 
variando Γ y Δ.  
Para obtener una TTD representativa (par de valores 
de Γ y Δ adecuados) se comparan las distribuciones 
de edades de diversos trazadores para distintos pares 
de Γ y Δ (Fig. 24). En la comparación se ve claramente la diferencia entre las edades obtenidas con 
distintos trazadores y también, lo que es más importante, la sensibilidad de las edades a las 
características intrínsecas de la TTD, es decir, qué información acerca de la TTD está contenida dentro 
de la distribución (medidas) de un trazador determinado y si múltiples trazadores pueden contribuir a 
Γ
Δ
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inferir características de la TTD. En la figura 
24 se ve que para Δ = 0 todos los trazadores 
igualan la edad media, pero cuando Δ > 0 la 
edad de los trazadores es más pequeña 
(joven) que la edad media y las edades 
difieren según el trazador. A mayor Δ, lo que 
en términos oceanográficos supone mayor 
mezcla entre las masas de agua, mayor será 
la diferencia entre las edades de los 
trazadores. Estas diferencias se deben a las 
diferencias en las condiciones de contorno 
(tasas de crecimiento, solubilidad, etc.) de 
los trazadores. Es por ello que las diferencias 
entre las edades derivadas de diferentes 
trazadores no son demasiado fiables por sí 
solas, pero hay una posibilidad de constreñir 
la TTD a través de la combinación de varios 
trazadores. En particular, la edad derivada de 
dos trazadores puede usarse para determinar los dos primeros momentos de la TTD (es decir, la edad 
media y la amplitud). 
Hall et al. (2002) realizaron diferentes pruebas acerca de las edades de masas de agua obtenidas con 
diversos trazadores a través de un modelo de cajas simple con una única región de origen y 
deconvolucionando la ecuación 36 (a través de un análisis de autovalores, Haine y Hall, 2002). Estos 
autores obtuvieron resultados de la distribución de edades de los trazadores a diferentes distancias de 
la fuente de origen y a diferentes profundidades de la columna de agua (Fig. 25) concluyendo que: 
 Estimar directamente la edad de la masa de agua a través de un solo trazador es erróneo. 
 El planteamiento de la TTD tiene en cuenta el efecto de la mezcla. 
 La Inversa de Gauss es una buena representación del espectro o distribución de edades. 
 A través de la combinación de la distribución de edades de diferentes trazadores se puede 
constreñir el primer momento temporal (Γ) y el segundo momento temporal centrado (Δ) de la 
Δ), Γ
Γ Γ Γ Γ Γ Γ




TTD, que representan el tiempo medio de ventilación y la amplitud de los tiempos de 
ventilación. 
Posteriormente, Waugh et al. (2003), llegaron a la conclusión que el grado en el que se pueden 
constreñir las TTD (a través de los valores de Γ y Δ) depende de las características del flujo y de los 
trazadores disponibles. En fluidos con poca mezcla se pueden constreñir mejor las características de las 
TTD (Δ ≈  ) y en flujos con mezclas considerables sólo se puede obtener un límite inferior para ambas 
variables. Además, según el trazador utilizado se podrán obtener características más constringentes 
para aguas más o menos viejas (sección 2.1.3). Estos autores también consideraron el hecho de que, 
aunque la mayoría de las TTD resultado de modelos tridimensionales (Thomas et al., 2001; Haine y Hall, 
2002) tenían la mismas características que la función Inversa de Gauss, existían ciertas regiones que 
presentaban TTD bimodales y examinaron con cierto detenimiento la sensibilidad de las edades 
estimadas con trazadores respecto al cambio en la forma de la TTD. Así consideraron otra posible 
formulación para la TTD como función lineal de dos Inversas de Gauss, una aproximación que ya se 
había empleado anteriormente (Andrews et al., 2001a, 2001b): 
                                                       𝒢    𝒢 (     ) ( - )𝒢 (     )                                                (45)              
A través de expresiones analíticas se llega a un valor medio de Γ y Δ para 𝒢α. Variando α y las dos 
Inversas de Gauss se obtienen diversas edades de trazadores. Lo que concluyeron Waugh et al. (2002) 
en su análisis fue que los trazadores son sensibles a la forma de la TTD cuando muestrean pequeñas 
partes de la TTD. Por ejemplo, en el caso de los CFCs, estos son muy poco sensibles a la variación de la 
forma de la TTD para edades pequeñas, pero no cuando estamos trabajando con aguas viejas.  
El uso de trazadores en modelos numéricos es muy habitual (Caldeira y Duffy, 2000; Matear, 2001; Orr 
et al., 2001; England y Maier-Reimer, 2001; Dutay et al., 2002; Ito et al., 2004; Lachkar et al., 2007), ya 
que permite la evaluación de las fortalezas y debilidades de los diferentes aspectos de la circulación 
representados por los modelos, pero además, el uso de las TTD permite la aproximación al 
conocimiento del volumen de agua que se ventila en una determinada región superficial del océano (la 
distribución espacial de las fuentes del trazador no tiene por qué ser uniforme y hay que considerar la 
existencia de diferentes TTD que representan diferentes sub-regiones superficiales del océano), lo que 
proporciona mayor conocimiento acerca de la circulación oceánica (Beining y Roether, 1996; 
Deleersnijder et al., 2001; Delhez y Deleersnijder, 2002; Khatiwala et al., 2005; Primeau, 2005; Peacock y 
Maltrud, 2006).   
Debido al creciente interés acerca del papel del océano en la captación de CO2 atmosférico (natural y 
antrópico), las distribuciones de trazadores (naturales y sintéticos) transitorios empezaron a emplearse 
como modelos o base para la estimación del CANT (Broecker et al., 1985; Körtzinger et al., 1999), bien 
indirectamente, para estimar el desequilibrio en el intercambio de gases entre el océano y la atmósfera 
(Gruber et al., 1996; 1998; Sabine et al., 1999; Touratier y Goyet, 2004a) o bien directamente, bajo el 
supuesto de considerar el CANT como una perturbación sobre el ciclo natural del CO2 (Sarmiento et al., 
1992; Hall et al., 2002; Waugh et al., 2003; McNeil et al, 2003; Ito et al, 2004; Waugh et al., 2004, 2006; 
Tanhua et al., 2008; Khatiwala et al., 2009).  
 
2.2 Métodos para la estimación del CANT. 
Detectar la pequeña perturbación que el carbono antrópico supone en la cantidad total de carbono 
inorgánico disuelto (aproximadamente un 3% del CT) es un gran reto asumido por la comunidad 
científica hace ya más de 30 años. La tarea se ha abordado fundamentalmente de dos maneras distintas: 
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con metodologías basadas en datos de carbono y con metodologías basadas en trazadores. De entre las 
primeras destacan los métodos de back-calculation, dentro de los cuales, a su vez, destaca el método 
ΔC*, propuesto por Gruber et al. (1996) y que, como ya se ha mencionado anteriormente, se considera 
como referencia para los estudios de CANT en el océano. Otro método basado en datos de carbono es el 
método TrOCA, propuesto por Touratier y Goyet (2004). Por otra parte, entre los métodos basados en 
trazadores resaltamos el método TTD, propuesto por Waugh et al. (2004, 2006) y cuyos resultados, al 
igual  ue los del método ΔC*, también se encuentran disponibles en la página web de GLODAP. El 
método TTD ha tenido bastante repercusión en estudios realizados mayoritariamente en el hemisferio 
Norte del Océano Atlántico, la región oceánica con mayor acumulación de CANT del planeta. Dentro de 
los métodos basados en trazadores también hay que destacar el método que denominamos método GF, 
propuesto por Khatiwala et al. (2009). El método GF tiene una base teórica muy similar a la del método 
TTD pero con una aproximación al problema mejorada y más realista.  
 
2.2.1 El método ΔC*  
Los métodos de back-calculation se utilizaron por primera vez a finales de los setenta, concretamente en 
los estudios realizados por Brewer (1978) y Chen y Millero (1979). Siguiendo a estos autores, el CANT se 
puede considerar (Eq. 46) como la diferencia entre la cantidad total de carbono preformado medido en 
un punto determinado del espacio y tiempo (CT
0
) y la concentración que podría medirse en ese mismo 





                                                                 
 -   
                                                                                  (46) 
El carbono preformado en un tiempo determinado actual (CT
0
) se puede estimar (Eq. 47) como la 
substracción, en el carbono total medido (CT), de los cambios en su concentración debidos a la 
remineralización de la materia orgánica y la disolución del CaCO3, es decir, es la concentración de CT que 
tendría la masa de agua en superficie, justo en el momento de su formación:  
                                
    - 
 
    
     - 
 
 
   [  -   
        (
 
    
  
 
    
)]                                      (47) 
donde AOU = O2
0
 – O2, es la Utilización Aparente de Oxígeno (Oxygen Apparent Utilization) siendo O2° el 
O2 de saturación (obtenido en función de S y θ con las ecuaciones  uímicas del oxígeno, Benson y 
Krause, 1984; UNESCO, 1986), el que tenía la muestra cuando estaba en superficie, y O2 el oxígeno de la 
muestra. Los términos tercero y cuarto de la ecuación cuantifican los procesos de mineralización de la 
materia orgánica y de la disolución del CaCO3, respectivamente. rO/C = 1.45, rO/N  = 9.3 y rO/P = 135 son los 
coeficientes estequiométricos o coeficientes de Redfield (Broecker, 1974; Anderson y Sarmiento, 1994; 
Gruber y Sarmiento, 1997). AT es la alcalinidad total medida y AT
0
 la alcalinidad total preformada, la que 
tenía la muestra en contacto con la atmósfera. 




, Eq. 48) resulta de la suma de 
la concentración total de carbono saturado (en equilibrio con la pCO2 de la atmósfera de épocas 
preindustriales) (CT
π SAT
) y el desequilibrio de CO2 entre el océano y la atmósfera (ΔCdis
π
), que representa 
la diferencia entre la pCO2 de la atmósfera y la del océano (Broecker y Peng, 1974) convertida a 
concentraciones de carbono en el océano (Gruber et al., 1996):  
                                                            
      
           
                                                                       (48) 




 de tal forma que: 




                                                                 
 -   
                                                                                (49) 
de aquí que a este método se le conozca con el nombre de método ΔC*.  
El término de desequilibrio entre el océano y la atmósfera es el gran avance introducido por Gruber et 
al. (1996) respecto a las técnicas de back-calculation anteriores, y ha supuesto una revolución en las 
estimaciones posteriores de CANT, erigiéndose como uno de los términos clave para su estimación y 
convirtiendo al método ΔC* en referencia mundial.  
En este caso, Gruber et al. (1996) estimaron el término de desequilibrio ΔCdis
π 
directamente en capas de 
fondo del océano, en las que consideraron que la concentración de CANT era nula. Para el resto de la 




He) y CFC-11 (Gruber et al., 1996; 
Gruber, 1998) combinadas con la historia del CO2 atmosférico en diferentes superficies isopícnicas 
(según la distribución de masas de agua, Fig. 26), para obtener un valor apropiado de la edad de la masa 
de agua promedio para cada superficie isopícnica (esta metodología se conoce también como método 
shortcut). De esta manera, en la estimación de ΔC* (E .   ), en lugar de emplear el término CT
π SAT
 se 
emplea el término CT
t-edad SAT
, calculado en referencia a la edad de la masa de agua (t es el año de 
muestreo) y eliminando así la señal antrópica del término ΔC*. Una vez conocido el valor de ΔCdis
π
, se 
obtiene el valor de CANT (Eq. 46).  
El método ΔC* se basa en las siguientes asunciones: 
 Las relaciones estequiométricas de Redfield (rO/C, rO/N y rO/P) son constantes. 




 no varía en el tiempo. 
 ΔCdis
π
 no varía en el tiempo, es decir, el océano se ha mantenido en estado estacionario desde 
la era pre-industrial. 
Estas asunciones hacen que el cálculo de CANT sea más sencillo pero, unas en mayor medida que otras, 
alejan el planteamiento del problema de la situación oceánica real. Los errores asociados a las 
determinaciones de CANT a partir del método ΔC* han sido ampliamente discutidas en el trabajo de 
Matsumoto y Gruber (2005) y se asume un error general del método de ±  μmol·kg
-1
, obtenido por 
propagación de errores.  
 
Δ
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2.2.2 El método TrOCA (Tracer combining Oxygen, inorganic Carbon and total 
Alkalinity) 
En el método TrOCA (Touratier y Goyet, 2004a, 2004b; Touratier et al., 2007), abreviatura de Tracer 
combining Oxygen, inorganic Carbon and total Alkalinity (trazador combinado de oxígeno, O2, carbono 
inorgánico, CT y alcalinidad total, AT), se estima el carbono antrópico en base a la ecuación (válida para el 
océano global): 
                                                                        
(     -      )
 
                                                     (50) 
siendo a = 1.279 ± 7.3·10
-3
, TrOCA un trazador que se define de tal forma que su variación temporal está 
relacionada directamente con la acumulación de CANT en el océano, y TrOCA
0
 un trazador conservativo 
muy similar a TrOCA.  
El planteamiento del trazador TrOCA (Touratier y Goyet, 2004a) tiene su origen en la ecuación de 
remineralización de la materia orgánica (Eq. 10, sección 1.2), y se construyó bajo asunciones similares a 
las de los parámetros NO y PO (Broecker, 1974), siendo su expresión: 
                                                                             (  -
 
 
  )                                           (51) 
muy similar a la anteriormente encontrada por Ríos et al. (1989) para el  parámetro CAO.  
El trazador conservativo TrOCA
0
 corresponde a la condición límite superficial del trazador artificial 
TrOCA, es decir, el valor que tendría el trazador en el momento de formación de la masa de agua y en 
condiciones atmosféricas pre-industriales. El valor de TrOCA
0
 se obtiene a través de una expresión que 
lo relaciona con la tempratura potencial (θ) y con la alcalinidad total (AT): 
                                                                     
[      (          )  
        
  
 ]
                       (52) 
y que Touratier et al. (2007) propusieron en base a la al estudio de las distribuciones de los trazadores 
Δ
14
C y CFC-11 en diferentes regiones del Océano Índico. Primeramente calcularon TrOCA
0







 (Eq. 51) para aquellas muestras que no estuviesen contaminadas por CANT, es 
decir, a uellas cuyos valores de Δ
14
C fuesen 
inferiores a -   ‰ (edades superiores a 
~1400 años). Seguidamente, se obtiene el 
intervalo temporal en el que la pCFC-11 
alcanza su máximo valor y se estima el valor 
de TrOCA
0
 despejando la ecuación 50. El 
valor de CANT se obtiene como la diferencia 
entre la concentración de carbono en la 
superficie del mar obtenidas para una pCO2 
correspondiente al intervalo temporal del 
máximo de pCFC-11 y la concentración 
obtenida para una pCO2 correspondiente a 
una atmósfera pre-industrial (280 ppm). 
Finalmente, variando la constante a de la 
ecuación 50 entre 1 y 1.5 se obtiene un set 
de valores de TrOCA
0
 que se ajustan a una 
ecuación exponencial modulada por θ y AT (Eq. 52). 




El método TrOCA asume que la AT no varía en el tiempo y que el incremento de CO2 atmosférico no le 
causa ningún efecto. El O2 se considera también inmune al incremento de CO2 atmosférico y se asume 
que su concentración en las capas superficiales del océano es la de saturación. Los errores asociados a la 
utilización de este método han sido discutidos por Yool et al. (2010), concluyéndose un error total 




2.2.3 El método TTD (Transient Time Distribution o Distribución de Tiempo de 
Tránsito) 
Thomas e Itekkot (2001), utilizaron resultados de modelos para estimar el CANT en la cuenca del Océano 
Atlántico Norte, teniendo en cuenta la edad de las masas de agua obtenida a través de trazadores y 
teniendo en cuenta la historia de la pCO2 atmosférica. El CANT puede definirse como la perturbación 
antrópica del ciclo natural del CO2 y, por lo tanto, se puede considerar como un trazador transitorio. 
Además, la historia del CO2 atmosférico está bien documentada y se puede obtener una función de 
entrada de CANT en la superficie del océano. La transferencia de CO2 entre la atmósfera y el océano 
depende de la capacidad de saturación del agua superficial de mar y ésta última se puede determinar a 
través de relaciones empíricas entre la salinidad y la alcalinidad (Brewer et al., 1986). 
Hall et al. (2002), considerando que todos los trazadores se propagan desde superficie hacia el interior 
del océano a través de TTD, realizaron un estudio de la distribución de distintos trazadores para 
dilucidar la manera de obtener las TTD y emplearlas en la propagación de la señal antrópica del CO2 
atmosférico. Al considerar el CANT como una perturbación lineal del ciclo del carbono, su distribución en 
el interior del océano se puede expresar en base a funciones de Green (sección 2.1.5): 
                                                  (   ) ∫  (    - )𝒢(      )  
 
 
                                                       (53) 
donde C(r0,ξ) corresponde a la concentración inicial de CANT o condición de contorno y 𝒢 a la distribución 
de tiempo de tránsito (TTD, sección 2.1.5). Hall et al. (2002) aproximaron la expresión de 𝒢 a una función 
Inversa de Gauss: 
                                                 𝒢( ) √
  
      
   ( 
 (  -  )
 
    
)                                                      (54) 
ya que la forma de esta función era consistente con la mayoría de las distribuciones que presentaban 
diferentes trazadores. En la ecuación 54, Γ es la edad media y Δ la amplitud de la TTD. Variando estos 
parámetros, Hall et al. (2002) encontraron la curva que mejor se ajustaba al CANT obtenido a través de un 
modelo numérico. A partir de sus resultados establecieron que, para constreñir Γ y Δ hace falta 
considerar las distribuciones de, al menos, dos trazadores. Posteriormente, Waugh et al. (2002) 
realizaron un estudio más exhaustivo con diferentes trazadores, señalando cuáles de ellos constreñían 
mejor la TTD (Eq. 54) y cuáles eran más eficaces según para que edades de las masas de agua. En un 
nuevo estudio realizado por Waugh et al. (2004), basado en el estudio de las funciones de distribución 
de CFCs (considerando una saturación en supeficie del 90%) , tritio y helio-3, se concluyó que los valores 
más apropiados de los parámetros eran aquellos que cumplían Δ/Γ ≥ 0.75  (en general la relación Δ/Γ = 0 
indica condiciones de transporte en un fluido puramente advectivas y Δ/Γ = 1 indica condiciones más 
realistas que incluyen  mezcla difusiva entre las masas de agua; Fig. 28). Posteriormente, Waugh et al. 
(2006), esta vez considerando el 100% de saturación de los fluorocarburos en su estudio, establecieron 
la relación Δ/Γ = 1 como la más realista y, en base a ella, obtuvieron estimaciones del CANT para el 
océano global en una malla de puntos de tipo WOA09 (1°latitud x 1°longitud x 33 niveles verticales). Los 
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resultados del trabajo de Waugh et al. (2006) son 
los que se han incorporado a la base de datos 
GLODAP. En un estudio más reciente, Steinfeldt et 
al. (2009) revisaron y mejoraron las estimaciones 
del método TTD planteado por Waugh et al. (2006) 
en el Atlántico Norte considerando una relación 
Δ/Γ variable. 
La metodología desarrollada por Waugh et al. 
(2006) es la que denominamos método TTD. Esta 
metodología asume una única región fuente para 
el CANT y que el desequilibrio existente entre la 
atmósfera y el océano (ΔCdis
π
) ha permanecido 
constante desde el inicio de la era Industrial. El 
error general estimado para el método TTD es de 
±  μmol·kg
-1
 (Waugh et al., 2006). 
 
2.2.4 El método GF (Green Function o Función de Green) 
Khatiwala et al. (2009) mostraron una reconstrucción espacial de la historia temporal del CANT en el 
océano en la era industrial. Para obtener dicha reconstrucción utilizaron una aproximación, similar a la 
de Waugh et al. (2006), basada en el hecho de que el transporte de trazadores en el océano se puede 
representar a través de funciones de Green. Dichas funciones se estimaron a través de distribuciones de 
diferentes trazadores (Eq. 55), que se deconvolucionaron usando una técnica de entropía máxima 
(Tarantola, 2005). Es decir, estos autores parten de la asunción básica de que el CANT se puede 
considerar como un trazador conservativo que es transportado por la circulación oceánica hacia el 
interior del océano desde la capa de mezcla superficial. Por lo tanto, la concentración de CANT en un 
punto x del interior del océano a tiempo t está relacionada con su historia en la capa de mezcla 
superficial, C
S
ANT, a través de la ecuación: 
                                              (   ) ∬     
 (     )𝒢(           )   
 
    
                                      (55) 
que opera en cada partícula de agua en función de cuándo y dónde estuvo dicha partícula, por última 
vez, en contacto con la atmósfera. La integral temporal en la ecuación se calcula a lo largo de la era 
industrial y la integral espacial se calcula a lo largo de la superficie oceánica. 𝒢 es una propiedad de la 
circulación oceánica y no del trazador, y se encarga de propagar la condición de contorno de cualquier 
trazador en la superficie oceánica hacia el campo tridimensional de concentraciones del mismo (función 
TTD).  
Con la ayuda de las distribuciones de diversos trazadores (CFCs, Δ
14
C, θ y S) obtenidos de la base de 
datos GLODAP y WOA, Khatiwala et al. (2009) obtuvieron constricciones similares a la ecuación 55 que 
les permitieron deconvolucionar 𝒢. En dicho proceso de deconvolución emplearon una técnica de 
máxima entropía (Tarantola, 2005) obteniendo la solución: 
                                     𝒢(       )  (       )  -∑   ( )  
 (  -     ) 
-   
                                       (56) 
para la sub-región i-ésima en la que se divide el océano y en la que M es la estimación a priori de 𝒢 (se 
suele aproximar a una función Inversa de Gauss; Fig. 29) y αj es el multiplicador lagrangiano 
correspondiente, requerido para forzar la constricción observacional j-ésima (trazador). Si se sustituye la 




ecuación 56 en la deconvolución para cada trazador se obtiene una expresión no lineal cuya solución 
son los αj (Fig. 29). 
Pero para obtener CANT (Eq. 55) es necesario obtener C
S
ANT. Khatiwala et al. (2009) obtuvieron esta 
condición de contorno basándose en el conocimiento de la historia del CO2 atmosférico. El requisito 
para su obtención es que la tasa de cambio en el almacenamiento de CANT (obtenida al integrar la 
ecuación 55 sobre el volumen del océano global) debe ser, por conservación de masa, igual a su flujo 
neto en el océano. El flujo de CANT entre el océano y la atmósfera, F(x’,t’), es proporcional al cambio en el 
desequilibrio superficial de CO2 (ΔCdis
π
) 
                              (      )  - (  )[     (     )-     
   (  )]  - (  )      (     )              (57) 
Donde k es el coeficiente de transferencia, Δ es la diferencia de presiones parciales entre el océano y la 
atmósfera y δ representa la perturbación antrópica del carbono. 
Basándose en los resultados empíricos de un modelo oceánico de carbono, Khatiwala et al. (2009) 
concluyeron que el cambio en ΔCdis
π
 es proporcional a la perturbación antrópica en la pCO2 atmosférica, 
cuyo valor es conocido y por lo tanto: 
                                                          (     )   (  )     
   (  )                                                 (58) 
donde ϵ es la constante de proporcionalidad y la incógnita del problema. 
Combinando la constricción anterior (Eq. 57) con el requerimiento de que la solución ha de coincidir con 
los valores de pCO2 observados, promediados sobre un conjunto de 26 superficies o regiones oceánicas, 
se obtienen los valores de las constantes de proporcionalidad, ϵ,  para cada una de estas regiones. 
La aproximación presentada por Khatiwala et al. (2009), que denominamos método GF, tiene en cuenta 
la mezcla de aguas de diferente edad así como la existencia de diversas regiones fuente. Además, 
considera que el desequilibrio de CO2 entre la atmósfera y el océano es variable espacial y 
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La geografía del Océano Austral se 
extiende desde la costa Antártica 
hacia el norte, hasta 45°S (Fig. 30), 
donde se localiza el Subtropical 
Front (McNeil et al., 2001), que 
separa aguas Antárticas, frías y con 
relativamente baja salinidad de las 
aguas subtropicales, más cálidas y 
salinas. Los fuertes vientos, 
llamados Southern Hemisphere 
Westerly (del Oeste del Hemisferio 
Sur), provocan una corriente 
continua alrededor del continente 
Antártico conocida como Antarctic 
Circumpolar Current (ACC, 
Corriente Circumpolar Antártica). 
Esta es una corriente muy fuerte y 
profunda que fluye de manera 
continua hacia el este. La ACC varía 
con la longitud y está fuertemente 
afectada por la batimetría (Nowlin 
y Klinck, 1986; Gille, 1994) y por la 
formación de estructuras 
turbulentas de meso-escala que 
contribuyen a la estabilidad de su dinámica y actúan sobre la transferencia de calor (Bryden, 1979; de 
Szoeke y Levine, 1981; Wright, 1981; Bryden y Heath, 1985). La constricción mayor que sufre la ACC es la 
del Pasaje de Drake, un estrecho localizado entre América del Sur y la Península Antártica, cuya 
compleja batimetría provoca la formación de flujos geostróficos meridionales (Warren, 1990; 
Toggweiler y Samuels, 1995). Además, en el Pasaje de Drake, bajo ~3500m de profundidad, el flujo de la 
ACC se interrumpe, quedando separadas, a estas profundidades, las aguas de los océanos Pacífico y 
Atlántico. Aunque el flujo de la ACC es continuo desde superficie hasta unos ~3000m, la extensión de la 
ACC en la columna de agua es el resultado de un balance dinámico entre el arrastre de los vientos en 
superficie y la fricción con el fondo oceánico asociado a la topografía del mismo. Las dorsales oceánicas 
que cruzan el Océano Austral redireccionan la corriente de la ACC, limitándola a los huecos que hay en 
ellas. Las llanuras abisales (Kerguelen, Campbell y Fakland) también deflectan la ACC. La ACC está 
constituída por diversos frentes (estructuras formadas por intensos gradientes baroclinos; Whitworth III 
y Nowin, 1987; Olbers et al., 1992; Park et al., 1993; Read y Pollard, 1993; Belkin y Gordon, 1996; 
Sparrow et al., 1996; Dong et al., 2006), que se corresponden con límites de diferentes masas de agua y 
con jets de corriente de agua profundos (Orsi et al., 1995). Los dos frentes más famosos, que se 
consideran en cierta manera como límites de la ACC, son el Subantarctic Front (SAF, Frente Sub-
Antártico, en torno a los 42°S; Fig. 30), definido por el máximo gradiente de temperatura en el rango 3 - 
8 °C y 100 - 400 m de profundidad (Belkin y Gordon, 1996), y el Polar Front (PF, Frente Polar, en torno a 
los 51°S), definido como la extensión más al norte del agua con valores de temperaturas inferiores a los 
2°C a 200 m de profundidad (Belkin y Gordon, 1996). En realidad estos frentes no tienen una posición 
constante (Gille, 1994), y varían con la latitud y la batimetría. Existen ciertas zonas en las que se 
aproximan lo suficiente como para que sus extremos se mezclen (Fig. 30). Orsi et al. (1995) identificaron 
otro frente profundo más al sur del PF, que coincide con el límite sur de las aguas con temperaturas 
superiores a 1.8 °C (alrededor de 63°S; Rintoul y Bullister, 1999) y que denominaron Southern Antarctic 
Circumpolar Current Front (SF, Frente al Sur de la ACC). El movimiento de la ACC está asociado a la 
El CO2 antrópico en el Océano Austral 2013 
 
 74  
 
existencia de estructuras turbulentas que pueden acelerarla o decelerarla a través de la transferencia de 
momento hacia los jets. Además, la turbulencia es capaz de transferir momento a través de superficies 
de densidad (hacia abajo en la columna de agua) y también de transferir calor en dirección horizontal y 
vertical. La ACC también actúa como barrera, aislando a la Antártida, y permitiendo que ésta mantenga 
sus bajas temperaturas. Quizás, la característica más importante de la geografía del Océano Austral es 
que, la ausencia de barreras terrestres en torno a la Antártida y la interconexión entre las diversas 
cuencas oceánicas y el Océano Austral a través de la ACC, permite la existencia de una corriente 
oceánica global de recirculación o Meridional Overturning Circulation (MOC), encargada de distribuir el 
calor, la salinidad y otras propiedades por todo los océanos, y por tanto, influyendo en el clima (Wüst, 
1935; Deacon, 1937, 1984; Gordon, 2001; Bryden y Beal, 2001; Wijffels, 2001; Lumpkin y Speer, 2007; 
Iudicone et al., 2008). La MOC, también conocida como circulación termohalina global o conveyor belt 
(cinta transportadora), se define como el circuito que se origina tras el hundimiento y exportación de la 
North Atlantic Deep Water (NADW, Agua Profunda Nor-Atlántica), en el Atlántico Norte, su recorrido por 
el fondo oceánico, elevación en los márgenes orientales de los océanos y en el Océano Austral y su 
regreso al Atlántico Norte transformada en agua de menor densidad (Fig. 31). La ACC es la encargada de 
transportar la NADW hacia las otras cuencas oceánicas. Pero no es este el papel que da importancia al 
Océano Austral en la MOC, sino el hecho de que los procesos de afloramiento y flujos por cambio de 
densidad, que se dan en este océano, conducen a cambios en las masas de agua que cierran el circuito 
de la NADW. El agua profunda (NADW) que llega a la ACC, y que, al atravesarla, se extiende hacia el 
continente Antártico y hacia zonas más someras, se va a ver compensada por el hundimiento y flujo 
hacia el norte tanto de aguas intermedias más ligeras como de aguas de fondo más densas. De hecho, se 
podría decir que la MOC lleva asociada una recirculación en el Océano Austral, que supone la 
transformación de agua profunda en agua de fondo (Antarctic Bottom Water, Fig. 32) en el propio 
Océano Austral y la transformación de agua profunda a aguas intermedias, de menor densidad, en los 
océanos Índico y Pacífico (Antarctic Intermediate Water y Sub-Antarctic Mode Water, Fig. 32).  
El sistema de vientos zonales, asociados a bajas presiones locales cerca de la costa del continente 
Antártico, da lugar a una corriente costera que fluye hacia el oeste. Esta corriente es el resultado de la 
acción del empuje de vientos que vienen del Este y de una corriente continua hacia el este, situada al 
norte de los sistema de bajas presiones. A su vez, esta última corriente es debida a la acción del empuje 




de otro sistema de vientos provenientes del Oeste. Ambos sistemas de vientos zonales (del Este y del 
Oeste) inducen transportes de Ekman opuestos (hacia el Sur y hacia el Norte) en la región del Océano 
Austral, dando lugar a divergencias en la superficie del océano que favorecen el afloramiento de aguas 
profundas (Foldvik y Gammelsrød, 1988). El proceso de afloramiento de aguas profundas en el Océano 
Austral es uno de los procesos más importantes de esta región, ya que favorece la interacción océano-
atmósfera, es fundamental para la biología debido a que supone un gran aporte de nutrientes hacia la 
zona fótica y, además, es una parte involucrada en la formación de las masas de agua de fondo 
antárticas. 
La formación de las masas de agua en el Océano Austral lleva asociada procesos dinámicos complicados 
de mezcla con otras masas de agua y de interacción con el hielo marino, así como relevantes procesos 
de interacción océano-atmósfera (Fig. 32). Al norte del PF se forman las aguas de profundidad 
intermedia, principalmente por convección profunda invernal, proceso al que se le añaden otros de 
endulzamiento e intercambio océano-atmósfera (McCartney, 1977; Rintoul y Bullister, 1999; Talley, 
2003). En el caso de la formación de las aguas de fondo, son procesos complejos de plataforma los que 
llevan al cambio de densidad en las aguas que, procedentes de la ACC, afloran y se mezclan en 
diferentes lugares de la plataforma continental Antártica (Newsom et al., 1965; Gill, 1973; Foster y 
Carmack, 1976; Foldvik y Gammelsrød, 1988; Whitworth et al., 1998; Orsi et al, 1999, 2002; Gordon, 
2001; Arrigo y Van Dijken, 2003). 
 
3.1 Las masas de agua en el Océano Austral. 
A pesar de la gran cantidad de estudios que se pueden encontrar en la bibliografía sobre el Océano 
Austral, los procesos de mezcla e interacción entre las principales masas de agua en esta región no se 
conocen del todo bien. Para conseguir una caracterización del Océano Austral en base a sus masas de 
agua, el paso inicial ha de ser el análisis del diagrama TS (Fig. 34), que nos permitirá diferenciar unas 
masas de agua de otras y cuáles de las existentes en la bibliografía son las que mejor caracterizan la 
dinámica general del Océano Austral. Para obtener el diagrama TS se ha recurrido a las bases de datos 
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, cuyo acceso es público y a través del cual se obtuvieron los datos de un 
total de 82792 puntos de medida que cubren el área desde el continente Antártico hasta 45°S (Fig. 33).  
Durante la década de 1990 y gracias a un 
esfuerzo de cooperación entre diferentes 
entidades internacionales bajo el proyecto 
Global Ocean Data Analysis (GLODAP, 
Análisis de Datos Globales del Océano), un 
compendio de datos, de las campañas 
WOCE/JGOFS/OACES, dio lugar a una base 
de datos oceanográfica de libre acceso. 
Todos los datos se unificaron dándoles un 
mismo formato y fueron sometidos a 
rigurosos procesos de control de calidad 
para eliminar cualquier error sistemático 
en las medidas (Key et al., 2004). Por otra 
parte, el proyecto de síntesis de datos 
CARINA (NDP091) comenzó en 1999 de 
manera informal. Desde 2005, y gracias a 
fondos del proyecto EU IP CARBOOCEAN, la 
colección de datos se extendió a más 
regiones del océano. Se incluyeron datos 
de alta calidad de las campañas de CLIVAR 
así como datos resultados de WOCE, que se utilizaron como campañas de referencia para la fase de 
calibración de los datos (2º QC). El resultado fue un conjunto internamente consistente de datos 
oceánicos que fueron también sometidos a un control de calidad amplio y a los ajustes pertinentes. El 
número de campañas incluidas y el análissis de crossovers permitieron también la mejora de la calidad. 
Muchos de los datos del Océano Austral de CARINA son de la era post-GLODAP, es decir, desde el año 
2000 en adelante. Tres trabajos describen el control de calidad regional específico al que han sido 
sometidos los datos que se encuentran en CARINA: Sabine et al. (2009) para los datos del sector del 
océano Pacífico, Lo Monaco et al. (2010) para el procesado de los datos del sector del océano Índico y 
Hoppema et al. (2009) y Tanhua et al. (2009) para los datos del sector del océano Atlántico. No sólo se 
han recogido datos de temperatura y salinidad, sino de otras variables que se utilizarán en los estudios 
detallados en los capítulos 4 y 6 del presente documento (Fig. 33). 
El Océano Austral está conectado al sistema climático global mediante su implicación en la MOC y es 
que en él convergen las dos células de circulación: la dirigida por la NADW, que va hacia el sur desde el 
Ártico; y la de retorno que, principalmente, lleva agua desde el continente Antártico hacia el polo Norte 
y que está dirigida por la Antarctic Bottom Water (AABW, Agua de Fondo Antártica). Por lo tanto, en un 
diagrama TS del Océano Austral deberíamos observar la influencia clara de estas dos importantes masas 
de agua, así como su mezcla y coexistencia con el resto de las masas de agua que caracterizan, de 
manera más regional o local, la dinámica del Océano Austral (Fig. 34). Se puede considerar que son once 
las masas de agua que describen, con suficiente precisión, la mezcla y circulación de las aguas del 
Océano Austral (Fig. 34).  
La parte superior del diagrama TS, con θ entre   - 16 °C, corresponde a la zona de aguas subtropicales y 
subpolares (STCW, SAMW1 y SAMW2). Las aguas de la plataforma Antártica se sitúan en la parte inferior 









del diagrama, con las temperaturas más bajas (AASW y HSSW). Entre 3 - 5 °C se encuentran las aguas 
intermedias Antárticas, con salinidades relativamente bajas (AAIW), que se sitúan en el mismo nivel de 
temperatura (Fig. 34) que el agua profunda proveniente del Océano Atlántico Norte (NADW), aunque 
esta última presenta un máximo relativo de salinidad. Se ve claramente en la distribución termohalina el 
efecto de la influencia de la NADW en la región del Océano Austral. Entre 0 - 3 °C se sitúa el agua 
profunda generada en el interior de la ACC (CDW), resultado de la confluencia de las aguas profundas de 
los diversos océanos y que en el diagrama TS se refleja como un constreñimiento (Fig. 34a,b) en la 
distribución de datos. Por debajo de los 0°C, sin alcanzar las bajas temperaturas de las aguas 
superficiales de plataforma, se encuentran las diferentes ramas de las aguas de fondo antárticas (RSBW, 
ADLBW, WSBW, Fig. 34b). 
La zona de formación de la NADW (Fig. 35) se encuentra en la región ártica del Atlántico. Por una parte, 
en el Mar del Labrador (Labrador Sea, > 50 °N), el fuerte enfriamiento invernal unido a procesos de 
convección oceánica (Lazier, 1973; Talley y McCartney, 1982) dan lugar a la masa de agua modal más 
fría del Atlántico Norte, la Classical Labrador Sea Water (cLSW, Agua Clásica del Labrador). Por otro lado, 
dos masas de agua de desbordamiento: la Iceland-Scotland Overflow Water (ISOW, Agua de 
desbordamiento de Islandia-Escocia); y la Denmark Strait Overflow Water (DSOW, Agua de 
desbordamiento del estrecho de Dinamarca), penetran en el océano profundo a través de huecos en la 
dorsal Greenland-Iceland-Scotland (Groenlandia-Islandia-Escocia). La ISOW entra en el lado Este de la 
σ
θ  
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cuenca Atlántica y va hacia el Oeste, en donde se encuentra con la DSOW (Smethie, 1993; Doney y 
Bullister, 1992). La cLSW y las dos aguas de desbordamiento son las componentes fundamentales de la 
NADW, que, desde su región de formación, fluye hacia el sur transportada por la corriente de borde 
denominada Deep Western Boundary Current (DWBC, corriente profunda del borde occcidental), hasta 
alcanzar la zona más densa de la Circumpolar Deep Water (CDW, Agua Profunda Circumpolar), que es la 
masa de agua que se encuentra en el interior de la ACC (Orsi et al., 1999). En un estudio sobre el 
Atlántico Sur, Brea et al. (2004) definieron las características termohalinas y químicas para las capas 
superior-media e inferior de la NADW. Dado que el Océano Austral está localizado casi al final del viaje 
de la NADW, basta un punto para definir sus características de agua tipo fuente (Fig. 34a). Las 
características del agua tipo fuente de la NADW (Fig. 34c) se han obtenido localizando el punto situado a 
la mitad del segmento de mezcla entre las dos aguas tipo de NADW definidos por Brea et al. (2004). 
Como ya se ha descrito, la ACC fluye fuerte y continuadamente hacia el Este alrededor del continente 
Antártico (Fig. 36), entre el SAF, al norte, y el PF, al sur (Orsi et al., 1995; Belkin y Gordon, 1996). La ACC 
presenta una gruesa capa en la que las isopicnas se elevan hacia el continente Antártico, lo que favorece 
el intercambio de agua profunda, y por lo tanto de sus propiedades, entre el Océano Austral y las 
cuencas más al norte (Orsi et al., 2002). La CDW ocupa esta capa profunda inclinada, y se forma gracias a 
la mezcla de las diferentes masas de agua profundas que confluyen desde las cuencas de los océanos 
Atlántico, Pacífico e Índico (Withworth III et al., 1998; Rintoul et al., 2001). Aunque la CDW es per se una 
masa de agua formada por la mezcla de varias, se considera una masa de agua de gran importancia por 
su participación en los procesos de formación de la AABW. Además, es la masa de agua más voluminosa 
de todo el océano (Worthington, 1981). En la bibliografía suele diferenciarse la upper CDW (uCDW, CDW 
superior) como el límite superior de la CDW, identificable en los perfiles por un mínimo relativo de 
oxígeno en la capa situada bajo aguas intermedias (Callahan, 1972; Mantisi et al., 1991) y la lower CDW 
(lCDW, CDW inferior; Mantisi et al., 1991) como el límite inferior de la CDW, que interactúa con la 
NADW ganando oxígeno y salinidad y dando lugar a un máximo relativo en ambas variables. La CDW 
(34.62 < S < 34.72, Archambeau et al., 1998) se extiende desde la ACC hacia el continente Antártico al 




mismo tiempo que se eleva en la columna de agua, llegando a aflorar en la llamada zona Antártica 
(desde el continente hasta el PF). Para obtener las propiedades de la CDW (Fig. 34), se calcularon valores 
promedio de las variables en los puntos localizados entre el PF y SAF que, además, estuviesen 
localizados en el diagrama TS en la zona de confluencia más somera de las aguas de fondo Antárticas 
(Fig. 34b). Las propiedades obtenidas para la CDW (Fig. 34c) son parecidas a las definidas por Newsom 
et al. (1965) para la denominada Modified CDW (mCDW, CDW modificada), que describiremos más 
adelante con más detalle. 
Al Norte del SAF, la convección profunda de invierno forma la Sub-Antarctic Mode Water (SAMW, Agua 
Modal Sub-Antártica), una capa muy mezclada verticalmente y, por lo tanto, con baja vorticidad 
potencial y alto contenido en oxígeno (McCartney, 1977). La SAMW se extiende hacia el este a lo largo 
del SAF, y hacia el norte, hasta alcanzar los giros subtropicales de los tres océanos principales, 
encargándose de renovar el agua de la termoclina profunda (McCartney, 1977; McCartney, 1982; Talley, 
2003). Además, participa en la recirculación somera que conecta los océanos Índico y Pacífico (Ribbe, 
1999; Sloyan y Rintoul, 2001). En este estudio, la SAMW se ha definido a través de los puntos que se 
encuentran en la línea que definen las aguas tipo SAMW1 y SAMW2 (Fig. 34), que, a su vez, identifican 
las dos ramas conocidas de la SAMW (Rintoul y Bullister, 1999; Sloyan y Rintoul, 2001): la rama fría del 
Sureste del Océano Pacífico – Pasaje del Drake – Suroeste del Océano Atlántico (SAMW2) y la rama 
cálida del Índico (SAMW1). 
Existe cierta controversia acerca del origen de la Antarctic Intermediate Water (AAIW, Agua Intermedia 
Antártica). En la visión clásica, la AAIW se forma gracias al hundimiento de agua superficial Antártica en 
el SAF (Fig. 30), que llega a este desde todas partes de la plataforma Antártica, impulsada por el 
transporte de Ekman (Piola y Gordon, 1989). Frente a esta visión, recientes estudios han deducido a 
través de las distribuciones de oxígeno disuelto, salinidad y vorticidad potencial, que la zona de 
formación de la AAIW se encuentra mucho más localizada (Talley, 1999). Son las variedades más frías de 
la SAMW en los océanos Pacífico (sureste del Océano Pacífico) y Atlántico (suroeste) las que surten de 
AAIW a estas cuencas (McCartney, 1982; Talley, 1996, 2003). Según la nueva teoría, la AAIW se forma 
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gracias a la ascensión de la CDW cerca del SAF y se identifica por un mínimo de salinidad bajo la SAMW, 
entre 500 -1500 m de profundidad (S ~ 33.9 en superficie, Warner y Weiss, 1992; McNeil et al., 2001). 
Este mínimo de salinidad se localiza en los tres océanos principales, si bien el resto de las propiedades 
de la AAIW varía de manera diferente en cada uno de ellos, a medida que se aleja de la zona de 
formación. La AAIW en conjunto con la SAMW son las encargadas de la ventilación de la Zona Sub-
Antártica y de otras regiones del océano (Warner y Weiss, 1992; Rintoul y Bulliser, 1999). Las 
propiedades de la AAIW (Fig. 34a,c) se obtuvieron calculando el valor medio entre las propiedades de la 
AAIW1, el agua tipo fuente de AAIW más fría identificado por Piola y Gordon (1989) y el agua tipo fuente 
AAIW2 de Brea et al. (2004). 
En múltiples lugares alrededor de la Antártida se han encontrado núcleos muy profundos con 
concentraciones altas de CFC-11, que identifican zonas de formación de la AABW, normalmente definida 
como un agua de θ <   °C y S ~34.66, (Jacobs et al., 1970, 1985; Weiss et al., 1979; Mantisi et al., 1991; 
Archambeau et al., 1998; Meredith et al., 2001; Orsi et al., 2002; Gordon et al., 2004). Tres zonas 
distintas sobre el talud continental se consideran regiones de formación bien documentadas de los tres 
tipos principales de AABW (Fig. 30): El Mar de Weddell (25-30ºE, Weddell Sea), el Mar de Ross (168-
173ºW, Ross Sea) y la costa de Adélie en Wilkes Land (135-155ºE) (Orsi et al., 1999, 2002). El Mar de 
Weddell es la zona de formación de la Weddell Sea Bottom Water (WSBW, Agua de Fondo del Mar de 
Weddell, -0.67 < θ < -0.63°C y 34.65 < S < 34.67; Gordon, 1986), la variante menos salada y fría de la 
AABW (Fig. 34b,c), que aflora en la cuenca de Weddell-Enderby y se mezcla con la AABW ya formada 
(Weiss et al., 1979; Gordon y Huber, 1990; Orsi et al., 2001). Los diferentes chorros de la Ross Sea 
Bottom Water (RSBW, Agua de Fondo del Mar de Ross, Fig. 34, con θ ~-0.42°C y S ~34.673, Gordon 
1974), generados en el Mar de Ross, se localizan entre 168°W (Locarnini, 1994; Budillon et al., 2002) y 
cerca de 173°E, 177°E y 175°W (Jacobs et al, 1970, 1985), y ventilan las cuencas de los océanos Índico y 
Pacífico (Fig. 30). La Adélie Bottom Water (ADLBW, Agua de fondo de Adélie) se forma frente a las costas 
de Adélie (Gordon y Tchermia, 1972; Rintoul, 1998) y de George V (Carmack y Killworth, 1978; Jacobs, 
1989; Foster 1995), aproximadamente entre 140 y 148 °E (Fig. 30). Se trata de un agua relativamente 
poco voluminosa y sus propiedades están entre las de la WSBW y la RSBW (Fig. 34). La formación de la 
WSBW, la RSBW y la ADLBW es complicada y conlleva procesos de plataforma y mezcla de diferentes 
masas de agua, en concreto, la mezcla de la ya mencionada mCDW con aguas locales de la plataforma 
Antártica (Gill, 1973; Foster y Carmack, 1976; Weiss et al., 1979; Orsi et al., 2002). El hundimiento de 
estas aguas densas en plataforma genera alta convección vertical, que resulta en el bombeo de aguas 
ricas en nutrientes y en dióxido de carbono disuelto hacia la superficie. La generación de aguas tan 
densas y frías en la plataforma está muy condicionada a la existencia de polinias costeras, o bandas en la 
superficie del océano sobre la plataforma continental que están libres de hielo marino (Fig. 37). 
Normalmente, el hielo marino actúa como aislante, impidiento que el océano pierda calor y así 
atenuando la formación continua de más hielo marino. Sin embargo, los fríos vientos que soplan desde 
el continente hacia el océano, arrastran el hielo marino hacia zonas alejadas de la plataforma creando 
polinias, y exponiendo de nuevo la superficie del océano a la acción del viento. El azote del viento gélido 
en las polinias estimula la generación 
de nuevo hielo marino, que, mientras 
se forma, libera sal en el agua que lo 
circunda (Figs. 36 y 37), aumentando la 
salinidad de las aguas superficiales, 
que, al poseer temperaturas próximas 
al punto de congelación, aumentan su 
densidad en gran medida, lo que 
favorece que se hundan hacia el fondo 
marino. A medida que el agua fría y 




densa de alto contenido en oxígeno desciende por el talud continental, se mezcla con diversas masas de 
agua (principalmente mCDW y masas de agua profundas locales) hasta convertirse en cada una de las 
aguas tipo de la AABW (Fig. 38). Las propiedades termohalinas y químicas de la ADLBW, la WSBW y la 
RSBW (Fig. 34b,c) se obtuvieron como valores límite cerca del final de cada una de las tres ramas 
observadas en el diagrama TS en las aguas de fondo (Fig. 34b) y tras ser contrastadas con los valores 
dados por otros autores (Orsi et al., 1999, 2002; Tomczak y Liefrink, 2005).  
La MOC transporta la CDW hacia la plataforma Antártica, donde aflora por divergencia y se transforma 
en agua superficial (Gordon y Huber, 1984, 1990, Fig. 38), comummente conocida como mCDW 
(Newsom et al, 1965). La mCDW se produce por mezcla diapícnica con las aguas locales de superficie 
hiperfrías, como la Antartic Surface Water (AASW, Agua Superficial Antártica) y la High Salinity Surface 
Water (HSSW, Agua Superficial de Salinidad Alta), diferenciables por sus respectivos mínimo y máximo 
relativos de salinidad (Whitworth y Orsi, 2006, Padman et al., 2008; Fig. 34a). La formación de hielo 
marino convierte las aguas locales de superficie y/o la mCDW en Surface Water (SW, Agua  de 
Superficie), que, modificada constantemente por la mezcla vertical, produce aguas densas transitorias 
que se hunden hacia las capas de fondo (Fig. 38), dando lugar a los diferentes tipos de AABW (Gill, 1973; 
Foster y Carmack, 1976; Fahrback et al., 2995; Gordon et al, 2001). Smith et al. (1984) consideraron que 
la AASW era el resultado de la 
combinación de dos masas de agua: la 
Summer Surface Water (Agua 
superficial de Verano, θ entre   – 1.2°C 
y S entre 33 - 34.5, Weiss et al., 1979, 
Mantisi et al., 1991), una capa de agua 
altamente variable con bajos valores 
de salinidad y que se encuentra sobre 
una haloclina estacional y la Antarctic 
Winter Water (Agua de Invierno 
antártica, con θ < -1.5°C y 34.2 < S < 
34.56, Mantisi et al., 1991; Park et al., 
1998). Aunque los procesos de 
formación de las aguas locales de 
superficie no se conocen muy bien, 
existe gran probabilidad de que la 
HSSW (S > 34.8, Orsi et al., 2002) se 
forme en las polinias costeras, en el 
agua superficial salada que se crea por 
efecto de la formación de hielo marino 
(Gordon, 2001; Orsi et al., 2002). Las 
propiedades de la AASW y la HSSW se 
obtuvieron promediando los puntos cerca de la plataforma de baja y alta salinidad, respectivamente 
(para θ y S se consideraron los puntos extremos en el diagrama TS, Fig. 34a) y comparando los valores 
obtenidos con los encontrados en la bibliografía (Orsi et al., 2002; Tomczak y Liefrink, 2005; Orsi y 
Wiederwohl, 2009; Williams et al., 2010). 
Dado que la región de estudio se extiende hasta 45°S, para poder englobar totalmente las características 
superficiales del Océano Austral hay que tener en cuenta la influencia de las aguas subtropicales (Fig. 
34a), las que alcanzan las temperaturas máximas en el diagrama TS. La Sub-Tropical Central Water 
(STCW, Agua Central Subtropical) representa a las aguas subropicales de los tres océanos principales 
que rodean el Océano Austral. Sus propiedades constituyen el extremo superior del diagrama TS, con 
unas características muy próximas a las de la upper Western South Pacific Central Water (Agua Central 
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del Oeste del Pacífico Sur) de Tomczak y Liefrink (2005), aunque, en realidad, cualquier punto en el 
diagrama TS entre la STCW y la SAMW1 definiría las características de una masa de agua Central Sub-
Tropical.  
 
3.2 El Océano Austral en términos de carbono antrópico 
En lo que se refiere a captación, almacenaje y transporte de CO2, el Océano Austral es una región de 
gran relevancia, debido a que en ella existen procesos de formación (hundimiento o “downwelling”) y 
elevación o afloramiento (o “upwelling”) de masas de agua. Dichos procesos favorecen la interacción 
océano-atmósfera, y por lo tanto, la captación y/o liberación de CO2 (Broecker et al., 1998). Además, 
como las masas de agua que se forman en esta región son exportadas hacia latitudes, en general, 
bastante alejadas de su origen, el Océano Austral supone una importante contribución a la 
concentración de CO2 existente en el resto de los océanos (Holfort et al., 1998; McNeil et al., 2001). 
Como es de suponer, esta región ha despertado mucha curiosidad en la comunidad científica dedicada 
al estudio del ciclo del carbono en los océanos y más si se trata del estudio de la componente antrópica. 
Los resultados de diversos trabajos señalan al Océano Austral como un gran sumidero de CANT (Maier-
Reimer y Hasselmann, 1987; Sarmiento y Sundquist, 1992; Siegenthaler y Sarmiento, 1993; Sarmiento et 
al., 1998; Sabine et al., 1999; Matear y Hirst, 1999; Caldeira y Duffy, 2000; McNeil et al., 2001a; Orr et 
al., 2001; Schlitzer, 2007; McNeil et al., 2007; Arrigo et al., 2008; Gruber et al., 2009; Khatiwala et al., 
2009), que llega a representar, según los estudios más recientes (Gruber et al., 2009; Khatiwala et al., 
2009), entre el 30 – 40 % de la captación total de CANT por parte del océano global. Los resultados de 
Gruber et al. (2009) indican que, a pesar de la fuerte captación de CANT debida al hundimiento de las 
aguas que se forman en el Océano Austral, existe también una considerable emisión de CO2 natural (la 
componente del CO2 asociada a los procesos naturales del ciclo del carbono en el sistema terrestre), 
debido al afloramiento de aguas más viejas (CDW), que podría, en determinados casos, compensar o 
anular dicha captación. Resultados provenientes de modelos oceánicos biogeoquímicos (Caldeira y 
Duffy, 2000; Orr et al. 2001; Ito et al., 2010) sugieren que, a pesar de que la captación de CANT por parte 
del Océano Austral es significativa, la exportación de agua hacia latitudes más al norte es tan eficiente 
que da lugar a que el almacenamiento de CANT en el Océano Austral sea bajo. De hecho, este resultado 
se corrobora con el encontrado por Sabine et al. (2004), que indica que el Océano Austral supone el 9% 
del CANT almacenado en el océano global. Por otra parte, en el sector Índico del Océano Austral, se 
almacena el 50% del carbono antrópico total almacenado en el Océano Índico (Sabine et al., 1999). Van 
Heuven et al. (2011) recopilaron y volvieron a estimar las concentraciones de CANT en aguas de capas 
profundas y de fondo del Océano Austral (capas de la columna de agua por debajo de ~1500m), 
quedando claro que los resultados que se obtienen dependen mucho de la metodología que se emplea 
para la estimación del CANT. De hecho, las diferencias encontradas por van Heuven et al. (2011) fueron 
de hasta 10-20 μmol·kg
-1
 para una misma capa de la columna de agua en función de la técnica empleada 
en la estimación del CANT. De un modo similar, Waugh et al. (2006) encontraron diferencias de hasta 50 
mol m
-2
 en la región del Océano Austral, al comparar los resultados del método TTD con los que se 
obtienen a través del método de referencia ΔC*. 
La razón principal que subyace bajo estos resultados tan controvertidos y bajo la dificultad para 
establecer las principales características del ciclo del carbono en el Océano Austral reside en su 
particular dinámica, que hace del Océano Austral una de las regiones más importantes en la circulación 
oceánica global. Los complejos patrones dinámicos descritos anteriormente (sección 3.1) determinan las 
dos formas en las que el CANT entra en la columna de agua (Tréguer y Jacques, 1992; Marinov et al., 
2006; McNeil et al., 2007; Ito et al. 2010, Iudicone et al., 2011). Al norte del PF, la ventilación profunda 
invernal asociada con la formación de la SAMW y la AAIW hace posible la intrusión de CANT hacia 




profundidades superiores a los 1000m (Chen y Chen, 1989; Holfrot et al., 1998; Sabine et al., 1999; 
Wang y Matear, 2001; McNeil et al., 2001). Al Sur del PF, los procesos de formación de las aguas de 
fondo favorecen el bombeo de CANT hacia capas de profundidades superiores a los 2000m (Hoppema et 
al., 1998; Rintoul y Bullister, 1999; McNeil et al., 2001). Sin embargo, existen procesos dentro de la 
formación de las aguas profundas y de fondo que pueden reducir la cantidad de CANT que se transporta 
hacia el interior del océano. La CDW es una masa de agua vieja que, al mezclarse con las aguas de 
plataforma durante la formación de la AABW, diluye las concentraciones de CANT que presentan las 
aguas frías superficiales (Wallace et al., 1994). Adicionalmente, las polinias no se mantienen durante 
todo el año (Gordon, 2001; Venegas y Drinkwater, 2001), y el hielo marino (Foldvik y Gammelsrød, 
1988) inhibe el intercambio entre el océano y la atmósfera, reduciendo también la concentración de 
CANT en aguas superficiales (Loose y Schlosser, 2011). 
A pesar de la extensa bibliografía relacionada con el Océano Austral y su circulación, existen todavía 
muchas lagunas importantes en cuanto al comportamiento real de esta región. Algunos de los procesos 
que llevan a la formación de las diferentes masas de agua en el Océano Austral poseen una considerable 
complejidad y para un entendimiento mayor de estos procesos se necesita más cantidad de datos de la 
que se dispone. Aunque las redes de datos globales han mejorado enormemente en la actualidad, el 
clima poco hospitalario que caracteriza al Océano Austral lo mantiene como una región de difícil acceso. 
Este hecho da lugar a una notable carencia de medidas, sobre todo en la época invernal, que es 
precisamente la época en la que se forman los mayores volúmenes de masas de agua en esta región.  
Ante los resultados tan dispares en las diversas estimaciones del CANT en el Océano Austral, se hace 
necesario seguir introduciendo nuevas metodologías enfocadas a la mejora de dichas estimaciones. Este 
planteamiento es el objetivo fundamental del desarrollo del presente trabajo. Para conseguir mejoras 
en las estimaciones del CANT en el océano Austral se plantea un método de back-calculation (CT
0
), cuyos 
resultados mejorarán en precisión gracias, fundamentalmente, a un análisis robusto de la mezcla entre 
las masas de agua características del Océano Austral y a una considerable mejora en la precisión de las 
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4.1 Planteamiento y mejoras del análisis OMP. 
Para ahondar un poco más en la caracterización termohalina del Océano Austral hemos querido 
cuantificar la interacción entre las diferentes masas de agua y establecer un censo volumétrico del 
Océano Austral. Para ello se ha aplicado un análisis Óptimo Multi-Paramétrico (OMP), basado en datos 
de temperatura potencial (θ), salinidad (S), oxígeno (O2), nitrato (NO3), fosfato (PO4), silicato (SiO2) y 
alcalinidad total (AT) recogidos de las bases de datos GLODAP y CARINA (82792 puntos de medida, Fig. 
39). 
Las principales masas de agua que se incluirán en el anáisis o Source Water Masses (SWM), responsables 
de las características hidrodinámicas del Océano Austral (diagrama TS, Fig. 40) son las once masas de 
agua descritas en la sección 2.1.3. Una de las condiciones para realizar un análisis OMP es que el 
número total de masas de agua ha de ser inferior al número de ecuaciones (o propiedades medidas). En 
este caso, las propiedades medidas son 7 así que, si incluimos la ecuación de conservación de masas, 
podremos considerar un total de 6 masas de agua a lo sumo. Así que, para poder plantear el análisis 
OMP en el Océano Austral se definieron un total de 6 figuras de mezcla basándonos en las 
características de su circulación (Fig. 40b,c). Estas figuras de mezcla dividen el diagrama TS en diferentes 
partes sin que esto afecte a la continuidad del análisis, ya que todas ellas tienen, al menos, una SWM en 
común. Cada una de estas figuras de mezcla será la base de un análisis OMP y como el número de SWM 
en cada figura oscila entre 2 y 4, tendremos suficientes grados de libertad en el análisis para obtener 
resultados con bajas incertidumbres.  
En este estudio hemos planteado un análisis doble en cada figura de mezcla. Primeramente se realiza un 
análisis clásico OMP (cOMP, sección 2.1.3) en el que consideramos todas las variables conservativas (Fig. 
41a). Además de θ, S y SiO2 se calcularon los parámetros NO y PO a partir de NO3 y el PO4 (con los 
coeficientes estequiométricos rO/N = 9.3 y rO/P = 135, respectivamente [Broecker, 1974]). Las incógnitas 
del sistema (Fig. 41a) son las contribuciones de las SWM en cada figura de mezcla, Xi. El análisis cOMP 
(Fig. 41a) se realiza para cada punto del dominio y en cada una de las figuras de mezcla. Para cada punto 
del dominio, aquella figura de mezcla en la cuál el análisis cOMP tenga un error total (ƐT, Error estándar 
de la estimación, SEE, del inglés Standard Error of the Estimate) menor indicará las masas de agua cuya 
mezcla dará lugar a las propiedades que se miden en dicho punto. Seguidamente, sobre ese mismo 
θ
El CO2 antrópico en el Océano Austral 2013 
 
 90  
 
punto del dominio, se realiza un análisis OMP extendido (eOMP, sección 2.1.3). El sistema de ecuaciones 
del análisis eOMP se plantea en base a las variables θ, S, O2, SiO2, AT, NO3 y PO4 (Fig. 41b). Las incógnitas 
en el eOMP planteado son las contribuciones de las diferentes SWM a la mezcla, Xi, y los parámetros 
que cuantifican los procesos no conservativos que afectan a las diferentes variables (ΔO y ΔCa en este 
estudio). El parámetro ΔO se refiere a los procesos de remineralización de la materia orgánica que 
afectan al O2, AT, NO3 y PO4. El parámetro ΔCa es una novedad frente a análisis eOMP planteados en 
estudios anteriores y cuantifica la variabilidad debida a los procesos de disolución del CaCO3 y el ópalo. 
Su planteamiento surge debido a la inclusión de la AT y el SiO2 como variables no conservativas. El SiO2 
se puede usar como una variable conservativa respecto a los procesos de remineralización de la materia 
orgánica, de hecho, se incluye en el cOMP como variable conservativa para seleccionar la figura de 
mezcla que corresponde a cada punto de muestreo. Sin embargo, esta asunción sólo es verdad cuando 
no se consideran otros procesos biogeoquímicos, como la disolución de ópalo, base de las estructuras 
exoesqueléticas de algunos organismos marinos. Por otra parte, la AT está sujeta a variaciones debido a 
los procesos de remineralización de la materia orgánica (rO/AT = -9.3) y además, de manera similar a lo 
que ocurre con el SiO2, también se ve afectada por los procesos de disolución del CaCO3, que está 
relacionado también con las estructuras de los exoesqueletos de organismos marinos. Ríos et al. (1995) 
mostraron evidencia de la relación entre la AT y el SiO2 y, por otra parte, estudios sobre carbono 
radiactivo (
14
C) mostraron la existencia de correlación positiva entre la tasa de decaimiento de 
14








disolución de CaCO3 y ópalo (Broecker et al., 1995; Rubin, 2002). Teniendo en cuenta estos estudios se 
puede asumir, a larga escala, una acumulación similar de CaCO3 y ópalo y obtener coeficientes 
estequiométricos que relacionen ambas variables (Fig. 41b). De esta forma se asignaron los valores RSi/Ca 
= 1/0.48 y RAT/Ca=2 a los coeficientes que corresponden al SiO2 y a la AT, respectivamente (Rubin, 2002).  
Las propiedades de partida de las diferentes SWM (Tabla 1), y que se incluyen en los sistemas de 
ecuaciones, se han conseguido a través de las definiciones encontradas en la bibliografía (para θ y S, 
sección 2.1.3) y a través de promedios (para O2, NO3, PO4, SiO2, AT) en los puntos del domino (Fig. 39) 
próximos a la región de formación de cada SWM. Para resolver los análisis OMP, a cada una de las 
ecuaciones se le asignan unos pesos determinados (sección 2.1.3). En el presente estudio, la asignación 
de dichos pesos (Tabla 1) se hizo, en una primera aproximación, en relación directa a la precisión de la 
propiedad medida (Tabla 1). Dicha prescisión es la de medida para θ, S y AT y la un porcentaje de su 
valor para el resto de las variables (Tabla 1). Seguidamente, se cambiaron ligera y arbitrariamente los 
pesos en varias ocasiones y se realizaron análisis de prueba para observar el efecto que los cambios en 
los valores de los pesos tenían sobre los resultados. De esta forma también podemos reconocer aquellas 
variables que influyen más en la cuantificación de la mezcla entre masas de agua, es decir, aquellas que 
diferencian a las SWM entre sí. En cada una de las pruebas, una vez obtenidos los valores de las 
incógnitas del eOMP en cada punto, se realizó una estimación de los valores de las propiedades del 
punto (introduciendo los valores de las incógnitas en el sistema de ecuaciones del eOMP, Fig. 41b). Con 
estas estimaciones se puede obtener el valor de los SEE para cada variable en el conjunto de los puntos 
del dominio de estudio (promedio de los SEE en cada punto). Se consideró también el promedio del 
error análitico (Ɛx, con x=nombre de la variable, Fig. 41b) de cada variable en cada punto. Finalmente, 
los pesos se ajustaron para que los cocientes SEE/Ɛx fuesen iguales para todas las variables excepto para 
θ y S,  ue poseen cocientes de mayor valor, ya  ue son las variables  ue, en primera instancia, definen 
las SWM (Tabla 1). Por lo tanto, los pesos de θ y S son los más altos de todas las propiedades. Además 
de ser definitorias de las SWM, ambas tienen los menores errores analíticos. De entre ambas, θ tiene el 
peso más alto porque actúa como mejor trazador que S en el Océano Austral, ya que diferencia las 
aguas más cálidas de las capas sub-superficiales de las aguas frías de fondo, y también las aguas más 
cálidas de zonas internas del Océano Austral de las aguas casi en el punto de congelación que se sitúan 
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baja precisión y el SiO2 tiene el peso más bajo de todas las propiedades debido a que, además de ser 
baja su precisión, ésta es también muy variable (Tabla 1). 
La baja precisión del SiO2 y la AT dará lugar a un mayor error total del análisis (ƐT, Fig. 47). Ambas 
variables tienen mayor error de medida que el resto ya que, en el Océano Austral, confluyen aguas de 
edades muy diversas y los valores de ambas variables poseen rangos muy amplios. Por lo tanto, el valor 
que éstas tienen en las masas de agua, los cuales se han asignado a través del cálculo de los valores 
promedio de estas variables en los puntos del dominio que se encuentran dentro de sus regiones de 
formación, puede no ser el más adecuado y dar lugar a errores más altos en las estimaciones de Xi, ΔO y 
ΔCa. Para reducir los errores debido a estas variables, se ha realizado un proceso de cálculo iterativo 
encaminado a mejorar la bondad de los valores que, de estas variables, se le asignan a cada SWM. Para 
ello, en cada punto, después del anáisis eOMP, se obtienen los valores estimados de SiO2 y AT para cada 
SWM implicada en la mezcla (figura de mezcla). Los valores estimados de ambas variables se obtienen 
planteando los valores de las mismas como incógnitas e introduciendo en las ecuaciones 
correspondientes a estas variables los valores obtenidos para Xi, ΔO, ΔCa y los valores de dichas 
propiedades en el punto del dominio. Una vez completado el análisis de todos los puntos se calculan el 
promedio y la desviación estándar de las diferencias entre los valores estimados para ambas variables y 
los que se le habían asignado en las SWM antes del análisis. Los valores estimados para cada variable en 
las diferentes SWM se vuelven a introducir como si fuesen los valores de inicio de las SWM y se repite el 
análisis para todos los puntos del dominio (cOMP y eOMP). Este proceso iterativo finaliza cuando se 
encuentra una asíntota en los valores promedio y de desviación estándar de las diferencias entre los 
valores estimados y los que se le asignaron a las SWM antes del análisis. En este estudio se han realizado 
un total de 10 iteraciones. Tras la última iteración, los valores finales de SiO2 y AT se toman como los 
valores idóneos para las SWM y con los que se obtendrán los resultados finales (Xi, ΔO, ΔCa, Tabla 1). 
Además, para optimizar la robustez y precisión del análisis se ha realizado un análisis de perturbaciones 
sobre las incertidumbres. Los valores de cada propiedad de las SWM se modifican aleatoriamente, bajo 
la asunción de que cada una de ellas sigue una distribución normal, con la media de la distribución igual 
al valor de cada propiedad y la desviación estándar igual al valor de precisión para la θ, S y AT, e igual a 
un porcentaje del valor de la variable para el resto (Tabla 1). Se realizaron un total de 100 
perturbaciones cuyo valor promedio se considera el resultado final del análisis, que se describe en el 
siguiente apartado.  
 
4.2 Distribución de las masas de agua. Censo volumétrico. 
4.2.1 Distribución de las masas de agua. 
Se han elegido cuatro secciones (Fig. 39) para mostrar la distribución espacial de las contribuciones (Xi) 
de las principales SWM intermedias y de fondo del Océano Austral: una sección que rodea el continente 
Antártico (AA) y tres secciones perpendiculares al continente Antártico (A, P,  e I) que empiezan en el 
continente Antártico y penetran en los océanos Atlántico (A), Pacífico (P) e Índico (I) respectivamente. 
En la sección AA (Fig. 42) se puede observar claramente el recorrido de la CDW (Fig. 42b) alrededor del 
continente Antártico, así como la variabilidad de su posición en la columna de agua por efecto de la 
topografía del fondo. La completa extensión de la AAIW en profundidades intermedias, así como la de la 
NADW (Fig. 42a) en capas produndas, son también una prueba de la integridad de los resultados 
obtenidos con la metodología de análisis OMP desarrollada en este estudio. Es importante resaltar que 
los máximos (Xi ~ 1) de XWSBW y XRSBW (Fig. 42c) aparecen en las zonas de formación de ambas masas de 
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agua, es decir, frente al Mar de Weddell y al Mar de Ross. Se obtuvieron valores pequeños de XADLBW (no 
se muestra) en el sector del Océano Índico, en las proximidades del contiente Australiano (90 – 170 °E), 
que se superponen con la zona de distribución de la RSBW (Fig. 42c). La ausencia de contribuciones que 
se observa en las distribuciones de XNADW y XAAIW (Fig. 42a) entre 40°W - 25°E, aproximadamente, puede 
deberse a la escasez de estaciones de medida en algunas zonas de la sección (Fig. 39). 
La sección A se extiende desde la plataforma del continente Antártico hacia el norte, alcanzando 
latitudes próximas a los 45°S. Está localizada en la parte Oeste del sector Atlántico del Océano Austral 
(Fig. 39), entre 10 – 40 °W. En las distribuciones pueden observarse claramente tanto la entrada de la 
NADW y la AAIW hacia la plataforma del continente Antártico (Fig. 43b,c), como la ascensión de la CDW 
(Fig. 43a) desde 60°S hacia la plataforma Antártica. Estas distribuciones se corresponden con los 
procesos de formación de agua de fondo Antártica (Foster y Carmack, 1976; Weiss et al., 1979; Orsi et 
al., 2002). Las contribuciones de las aguas de superficie (XHSSW+AASW, sumadas para que sean significativas 
frente a las demás, Fig. 43b) no sólo aparecen en las capas someras de la columna de agua, sino que se 
aprecia su presencia en profundidades próximas a los 2000 m, frente al talud continental, y también a 
profundidades medias de la columna de agua en la zona central de la sección (60 – 55 °S). La presencia 
de HSSW y AASW en las capas centrales de la columna de agua puede deberse a un error en el análisis 
OMP, pero también podría deberse al efecto de la batimetría en el Pasaje de Drake. Hay estudios 
recientes que sostienen que se da una gran actividad de mesoescala en esta región y en las 
proximidades, causando el transporte de agua superficial-subsuperficial hasta grandes profundidades 
(Naveira-Garabato et al., 2011). La importante contribución de la WSBW (Fig. 43c) en esta zona, unida al 
hecho de que apenas se diferencia la presencia de la RSBW o la ADLBW, incrementa la confianza en el 
análisis realizado, ya que el extremo de esta sección más próximo al continente está localizado en el Mar 
de Weddell, la región en la que se forma la WSBW. Las distribuciones de los parámetros ΔO y ΔCa (Fig. 
43d) muestran los máximos valores a profundidades intermedias y profundas de la columna de agua, 
más o menos en las zonas de distribución de los valores más altos de XAAIW y XNADW. Estos resultados 




indican que ambos parámetros podrían considerarse como trazadores de la llegada de agua vieja, sobre 
la que los procesos biogeoquímicos han estado actuando durante cierto tiempo y en la que se esperan 
valores altos de ΔO y ΔCa. Las aguas renovadas o recientemente ventiladas podrían también detectarse 
a través de mínimos en ambos parámetros. El parámetro ΔO presenta valores bajos o incluso nulos en la 
zona frente al Mar de Weddell, entre 70 – 60 °S (Fig. 43d), pero no ocurre igual para el caso de ΔCa,  ue 
presenta altos valores en las zonas profundas quizá debido a un error en el análisis o bien debido a la 
fuerte actividad biológica que se puede encontrar en el sedimento en las capas de fondo del Océano 
Austral (Hoppema et al., 1998). 
La sección meridional P se sitúa en el sector Pacífico, a 90°W, cerca del Pasaje de Drake. Sigue casi una 
línea recta desde 70°S hasta 45°S (Fig. 39). En las distribuciones cabe destacar la importante presencia 
de la SAMW (suma de las contribuciones de la SAMW1 y SAMW2, Fig. 44a) en la zona Norte de la 
sección (entre 60 y 45 °S), relacionada, probablemente, con su función como suministro de AAIW (Fig. 
44a) a la cuenca del Océano Pacífico (McCartney, 1977; McCartney, 1982; Talley, 1996). De hecho, esta 
es el área de formación de la variedad más fría y dulce de la SAMW, la SAMW2 (Rintoul y Bullister, 1999; 
Sloyan y Rintoul , 2001). XAAIW y XNADW (Fig. 44a,c) también alcanzan valores de considerable importancia, 
al igual que XCDW (Fig. 44b). La elevación de la CDW a medida que se aproxima hacia la costa se 
acompaña del acercamiento, elevación y disminución del volumen relativo de la NADW y la AAIW (Fig. 
44a,c) hacia el continente Antártico. La contribución de la RSBW también es visible en esta sección (Fig. 
44c) alcanzando valores de más de 0.6 en las zonas más profundas de la sección, bajo el talud 
continental. ΔO y ΔCa presentan los valores más altos entre las capas ocupadas por la NADW y la AAIW. 
Las aguas que vienen desde profundidades intermedias y profundas se nutren de las aguas circundantes 
a medida que viajan hacia el este, incorporando entradas de aguas profundas del Pacífico (Talley, 2007; 
Kawabe y Fujio, 2010) y favoreciendo una mayor acción de los procesos biogeoquímicos. Las aguas de 
fondo presentan bajos valores de ΔO  y valores relativamente altos de ΔCa. 
Δ Δ
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La sección I está localizada entre 170 y 180 °E, en las proximidades de la orilla Oeste del Mar de Ross y 
se extiende desde la plataforma Antártica, casi en línea recta, hasta cerca de 50°S (Fig. 39). XADLBW (Fig. 
45c) alcanza valores relevantes en esta zona, ya que está próxima a su área de formación. Como la zona 
de plataforma está ocupada por la RSBW, la ADLBW sólo se puede distinguir lejos del continente (Fig. 
Δ Δ
Δ Δ




45b). Este resultado puede ser un error del análisis o, más bien, una consecuencia directa de definir 
ADLBW con características intermedias entre las de la RSBW y la WSBW. De todas formas, esta 
distribución se corresponde con el patrón de circulación asociado al giro del Mar de Ross, descrito por 
Orsi et al. (1999), en el que parte del flujo de la RSBW se dirije hacie el Oeste cerca de la costa, 
desplazando la ADLBW de su zona de formación hacia zonas de fondo más externas al continente. En 
estas zonas del Este del sector Índico (Fig. 39), la señal de la WSBW (no se muestra) se pierde casi por 
completo. XAAIW (Fig. 45c) también muestra valores de relativa importancia. La AAIW profundiza en la 
columna de agua hasta los 2000 m de profundidad en la parte Norte de la sección, cerca del Sur de 
Nueva Zelanda. Al igual que en las secciones descritas previamente (Figs. 43 y 44), en la sección I 
también se observa la presencia de la SAMW (no se muestra) y la elevación de la AAIW (Fig. 45c), la 
NADW (Fig. 45b) y la CDW (Fig. 45a) cerca del continente Antártico. Merece la pena mencionar, aunque 
no se ha mostrado en la figura, la observación de valores relevantes de XHSSW+AASW en el talud 
continental, donde alcanzan profundidades superiores a los 3000 m, lo que corrobora su implicación en 
la formación de aguas de fondo. ΔO y ΔCa muestran patrones similares a los ya descritos previamente, 
con valores altos localizados aproximadamente entre el máximo de XNADW y XAAIW, y valores casi nulos de 
ambos parámetros en el área ocupada por los mayores valores de XRSBW, indicando la existencia de 
aguas recien ventiladas. De nuevo, ΔCa muestra valores relativamente altos en las aguas de fondo algo 
alejadas de la plataforma, en donde se localizan valores importantes (aunque no demasiado altos) de 
XADLBW. 
 
4.2.2 Censo volumétrico 
Una vez obtenidas las contribuciones de cada una de las masas de agua (Xi) se puede estimar, de forma 
bastante sencilla, el censo volumétrico de todas ellas (Fig. 46, Tabla 2). Primeramente, para obtener los 
valores de Xi en el dominio WOA09 (1°lat x 1°lon x 32 niveles verticales), se aplicó un método de 
interpolación de Propiedades de Masas de Agua (WMP, Water Mass Property) desarrollado por Velo et 
al. (2010), que es un tipo de interpolación tridimensional que tiene en cuenta los valores de θ, S, NO y 
PO medidos en cada punto. Con los valores de Xi interpolados y el volumen de cada caja del dominio 
(cubo que forman cuatro puntos de un nivel con los cuatro del nivel inmediatamente inferior o 
superior), se estimó el volumen ocupado por cada una de las SWM y el espesor de cada una de ellas en 
cada celda del dominio (Fig. 46). 
La NADW, la CDW, la AAIW y la WSBW son las cuatro masas de agua que ocupan casi la totalidad del 
volumen del Océano Austral (Tabla 2) y son las SWM más espesas (Fig. 46a,b,c,f), a excepción de la 
NADW (Fig. 46a), que tiene un espesor inferior al de la RSBW (Fig. 46e). Como ya estableció en su 
momento Worthington (1981), la CDW es la masa de agua más voluminosa del Océano Austral. En 




, Tabla 2) y también es la SWM con 
mayor espesor, alcanzando 4100m cerca de 180°W. La NADW y la WSBW contribuyen, cada una, en un 
~13% al volumen total del Océano Austral (13.0 ± 0.8 % y 13 ± 1 %, respectivamente), pero presentan 
diferencias en sus distribuciones de espesor. La WSBW (Fig. 46f) se extiende mayormente en el sector 
Atlántico y en zonas cerca de la plataforma Antártica del sector Índico, alcanzando el máximo espesor al 
Oeste del Mar de Weddell, con un valor de 3500m. La NADW (Fig. 46a) se extiende alrededor de la parte 
externa del Océano Austral, presentando los valores máximos de espesor (1000 - 1200 m) en el sector 
Atlántico, entre 45°S y 50°S. La AAIW ocupa el 10.0 ± 0.5 % del volumen del Océano Asutral y el espesor 
máximo (800 – 1000 m) lo consigue en zonas del Este del sector Pacífico y del Oeste del sector Atlántico 
(Fig. 46c). La RSBW y la ADLBW muestran menores volúmenes y espesores que la WSBW, alcanzando, 
respectivamente, el 3.0 ± 0.4 % y el 0.5 ± 0.1 % del volumen total del Océano Austral y un máximo 
espesor de 1600m (Fig. 46e) y 300m (Fig. 46f), respectivamente. Las aguas sub-superficiales (la STCW y 
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las dos ramas de la SAMW) contienen el 6.0 ± 0.4 % del volumen total, aunque el volumen ocupado por 
la STCW es casi insignificante. Todas juntas, las aguas de capas sub-superficiales alcanzan un espesor  
máximo de ~600m (no se muestra). Finalmente, las aguas de la plataforma superficial Antártica (HSSW y  
AASW) representan el 1.50 ± 0.07 % de volumen total del Océano Austral y presentan un espesor 
máximo de ~600m frente a la costa del Mar de Weddell (Fig. 46e). Los volúmenes relativamente 
pequeños que se han obtenido para la STCW, la ADLBW, la HSSW y la AASW tienen que entenderse 
teniendo en cuenta la distribución de datos existentes en el Océano Asutral, la propia definición de estas 
masas de agua y el número y distribución de datos en cada una de las figuras de mezcla en las que están 
involucradas. La ADLBW tiene propiedades intermedias entre las de la RSBW y las de la WSBW y las tres 
están incluidas en la misma figura de mezcla (figura de mezcla número 5 en la Fig. 40). Esto puede dar 
lugar a un mayor porcentaje de contribución de la WSBW y de la RSBW a expensas de la ADLBW, ya que 
ambas están colocadas en los extremos de la figura de mezcla número 5 (Fig 40) y, por lo tanto, van a 
ser más definitorias de la figura de mezcla que la ADLBW.  Esto también causa que las incertidumbres de 
XADLBW sean más altas (en puntos de mayor valor de XADLBW) que para los otros tipos de AABW. En el caso 
de la HSSW, la AASW y la STCW, sus contribuciones podrían verse subestimadas debido a que las aguas 
de plataforma y subtropicales están representadas de manera algo pobre en la base de datos (Fig. 39). 
Como la AABW se encuentra más asequible en la bibliografía (en términos cuantitativos) que si se divide 
en sus tres tipos, se han sumado los volúmenes de la WSBW, la RSBW y la ADLBW para obtener el de la 
AABW y así poder comparar los resultados con trabajos anteriores. El volumen total de la AABW en el 




, lo que representa un 17 ± 1 % del volumen del Océano Austral 
(Tabla 2). Dentro de sus tres tipos, el que presenta mayor espesor máximo es la WSBW (3.5 x 10
3
 m, Fig. 
46f). La AABW está compuesta de un 77% de WSBW un 20% de RSBW y un 3% de ADLBW (Tabla 2). 
Teniendo en cuenta esta relación de composición se pueden obtener fácilmente las propiedades de la 
AABW (Tabla 1). 
En un estudio océanico global, Broecker y Takahashi (1985) estimaron la composición del Agua Común 
(así es como denominaron a la CDW) en un 45% de Componente Sur (o WSBW), un 25% de NADW y un 
30% de AAIW (proveniente de los océanos Índico y Pacífico). Estos autores consideraron el NO y el SiO2 
como las variables conservativas de referencia para obtener la composición del Agua Común. Para 
comparar estos resultados con los obtenidos en el presente estudio, se ha hecho una estimación de la 
composición de la CDW basada en las relaciones entre los valores de θ y S (propiedades conservativas) 
de la CDW y de las de la AABW, la NADW y la AAIW. La composición de la CDW se obtuvo a través de un 
análisis de perturbaciones, similar al que se realizó para las propiedades de las SWM, que considera la 
variación en los valores de θ y S según una distribución normal. La composición de la CDW resultó ser de 
un 65% de AABW (que corresponde a un 50% de WSBW), un 30% de NADW y un 5% de AAIW (Tabla 2). 
La diferencias entre estos resultados y los valores obtenidos por Broecker y Takahashi (1985), sobre 
todo en el porcentaje de AAIW, tienen dos causas posibles. Por una parte, la CDW definida por Broecker 
y Takahashi (1985) es más caliente que la que se define en el presente estudio y, por otra parte estos 
autores han usado variables conservativas diferentes a las empleadas en el presente estudio. 
Teniendo en cuenta la composición de la CDW, hemos repartido su volumen entre las masas de agua 
que la componen. De esta forma, el volumen total del Océano Austral resulta estar ocupado en un 51 ± 
2 % por AABW* y en un 28 ± 1 % por NADW* (Tabla 2). Estos resultados pueden compararse con los 
obtenidos por Johnson (2008), que señalan que, respecto al volumen total del Océano Austral, la AABW 
representa un 36% del volumen, mientras que la NADW representa un 21%. Las diferencias entre los 
resultados de Johnson (2008) y los obtenidos aquí (sobre todo para la AABW*) podrían deberse, de 
nuevo, a que la definición de las SWM es diferente en ambos estudios. Sin embargo, la relación entre los 
volúmenes AABW*/NADW* da un valor de 1.79 ± 0.031, muy parecido al valor de 1.74 encontrado por 
Johnson (2008) que, según este autor corresponde al rango típico de esta relación volumétrica en el 
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Océano Austral (1-3). Esta relación volumétrica se obtuvo a través del análisis de perturbaciones 
realizado para obtener la composición de la CDW. Una vez obtenida la composición de la CDW en cada 
perturbación, se obtuvieron los porcentajes de AABW* y NADW* respecto al volumen total del Océano 
Austral y, seguidamente, la relación volumétrica entre ambas masas de agua. Cuando se calcula la 
relación AABW*/NADW* para los sectores Atlántico (70°W - 80°E), Índico (80 - 160°E) y Pacífico (160°E – 
70°W) del Océano Austral (Orsi et al, 1999), los valores que se obtienen son 2.42, 1.51 y 1.39, 
respectivamente. Estos valores indican una reducción progresiva en la cantidad de AABW* respecto a la 
de NADW* desde el Océano Atlántico hacia el Este, hacia la cuenca del Océano Pacífico, un resultado 
también destacado en las conclusiones de Johnson (2008). El aumento en la cantidad de NADW en los 
sectores Pacífico e Índico (aproximadamente el ~15% del volumen en la NADW en ambos sectores y un 
~31% en la NADW*, Tabla 2) con respecto al sector Atlántico (10 ± 2 % la NADW y 25 ± 8 % la NADW*, 
Tabla 2), está relacionado con las diferencias en la posición latitudinal del SAF en los tres océanos 
principales (Fig. 30).  En el sector Atlántico, el volumen de la AABW desplaza el SAF hacia el Norte, 
mientras que en los sectores Pacífico e Índico el volumen de las aguas de fondo es mucho menor que en 
el Atlántico y el SAF está localizado más cerca de la plataforma Antártica. Por otra parte, la cantidad de 
AABW* con respecto al volumen de cada sector es de 27.0 ± 0.2 % en el Atlántico, 12.0 ± 0.3 % en el 
sector Índico y 8.0 ± 0.2 % en el sector Pacífico. Estos resultados son bastante diferentes a los obtenidos 
por Orsi et al., (1999; 71%, 14% y 15%, respectivametne). Las diferencias entre los resultados pueden 




deberse a la metodologías empleada por Orsi et al. (1999), que estimaron los volúmentes de las masas 
de agua delimitadas entre superficies de densidad neutra (neutral density). 
Como un resultado adicional a los anteriores, se ha obtenido una estimación del tiempo de ventilación 
de la AABW. Considerando la tasa de ventilación de la AABW de 5.4 Sv establecida por Orsi et la., (2002) 





Tabla 2), se obtiene un tiempo de ventilación de ~240 años para la AABW. Cuando esta cantidad se 
calcula para el sector Atlántico, con una tasa de ventilación asociada de 3.3 Sv (Orsi et al., 2002), el 
tiempo de ventilación es de ~250 años. Por lo tanto, la ventilación de las aguas de fondo en la Antártida 
está controlada, principalmente, por los procesos de plataforma. Además, la región en la que se genera 
mayor volumen de AABW (la AABW está compuesta de un 77% de WSBW, Tabla 2) se ventila a un 
periodo similar al del Océano Austral. 
 
4.3 Errores del análisis. 
 
El error total del análisis eOMP (ƐT) es casi nulo desde los 500m de profundidad hasta el fondo (Fig. 47a), 
donde se localizan las SWM más importantes en lo que a volumen relativo se refiere. Los residuos de las 
variables conservativas (θ y S, Fig. 47b) muestran valores próximos a cero desde los 500m de 
profundidad hasta el fondo (la desviación estándar de los residuos es ±0.010°C para la θ y ± .    para la 
S), y considerablemente altos en los primeros 500m de la columna de agua, en donde la θ varía 
alrededor de ±0.038°C y la S alrededor de ±0.033. La asunción de propiedades conservativas se justifica 
menos en las capas superficiales, ya que están sujetas a variaciones estacionales. Sin embargo, como 
ambas variables presentan los mayores pesos en el análisis (Tabla 1), la mayoría de los residuos 
positivos de θ en los primeros 500m de la columna de agua se compensan con residuos negativos en la 
Ɛ
θ
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S. Los residuos de NO3, PO4 y O2 varían entre ± . , ± .   y ±  μmol·kg
-1
, respectivamente, que son 
valores muy similares a los de sus respectivas precisiones (Tabla 1). El nuevo término (ΔCa) añadido en 
las ecuaciones del SiO2 y de la AT ayuda a obtener mejores resultados en ambas variables. Así, aunque el 
SiO2 y la AT son las propiedades con los pesos más bajos (Tabla 1), su predictibilidad es tan buena como 
la de las demás propiedades, y sus residuos varían entre ±2.8 y ±  μmol·kg
-1
, respectivamente (muy 
próximos a sus  precisiones). 
Las incertidumbres en las contribuciones de las SWM (Xi) se han obtenido calculando las desviaciones 
estándar de los resultados del análisis de perturbaciones realizado sobre los valores de las propiedades 
de las SWM. En la figura 48 se muestran las incertidumbres de las SWM que más influyen en la 
circulación del Océano Austral, es decir, las correspondientes a la WSBW y la RSBW en las capas de 
fondo y a la AAIW, la NADW y la CDW en las capas intermedias y profundas. 
El valor medio de las incertidumbres de XRSBW (Fig. 48a) es 0.05, pero la distribución de incertidumbres 
de XRSBW está claramente dividida en dos grupos. Existe un primer grupo formado por puntos localizados 
entre los 2000 y 5000 m de profundidad, que muestran un valor medio de 0.14 en las incertidumbres. La 
mayoría de ellos presentan valores altos de XRSBW (puntos de mayor tamaño, Fig. 48a). Se puede 
distinguir, también, un segundo grupo de mayor tamaño que el anterior, con un valor medio de 0.03 en 
las incertidumbres. Este grupo está formado por puntos de todas las profundidades, la mayoría de ellos, 
con valores bajos de XRSBW. El valor medio de las incertidumbres de XWSBW (Fig. 48a) es también 0.05, 
pero se pueden encontrar valores muy próximos a cero en puntos de los primeros 1000m de la columna 
de agua y también alrededor de 5000m de profundidad. Las incertidumbres de XADLBW (no se muestran) 
presentan un valor medio similar (0.07) al de XRSBW y XWSBW. Es interesante mencionar que, el error de la 
incertidumbre disminuye hasta un valor de 0.02 cuando se realiza un análisis considerando la 
contribución de la AABW en conjunto. Por otra parte, las incertidumbres de XNADW, XAAIW y XCDW 
Δ Δ
Δ Δ




muestran un valor promedio de 0.01 desde capas intermedias a profundas (Fig. 48b), y ofrecen aspectos 
bastante remarcables en sus distribuciones. Las incertidumbres de XNADW y XAAIW alcanzan valores 
relativamente altos (hasta ~0.04 y ~0.2, respectivamente) en los primeros ~1500m de la columna de 
agua y, la mayoría de ellos (especialmente para la AAIW), muestran también valores altos en las 
contribuciones. Por otra parte, la mayoría de los puntos localizados entre 1500m de profundidad y el 
fondo muestran incertidumbres próximas a cero y valores relativamente altos en las contribuciones. Las 
incertidumbres de XCDW cubren un rango desde cero hasta 0.1 en los primero ~1500m de la columna de 
agua, pero, desde estas profundidades hacia el fondo, las incertidumbres máximas se reducen hasta un 
valor de 0.05. Los puntos de valores altos de XCDW se encuentran repartidos en toda la columna de agua, 
lo que podría ser una consecuencia de la posición tan variable de la CDW en el interior del océano (por 
efectos de la batimetría y por los procesos de afloramiento y formación de las masas de agua de fondo 
Antárticas). 
Las incertidumbres de ΔO y ΔCa (Fig. 48c) muestran valores medios de ~2μmol·kg-1 y ~1μmol·kg-1, 
respectivamente (ΔO con un valor medio de 31μmol·kg
-1
 y ΔCa de 8μmol·kg
-1
). Entre 1500m y 4500m de 
profundidad (Fig. 48c) ambas distribuciones presentan un número considerable de puntos con valores 
de incertidumbres más altos que los de los demás, alcanzando un valor máximo de ~5μmol·kg-1 en el 
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5.1 Importancia de los parámetros AT0 y ΔCdis
π 
Unas de las técnicas más extendidas para estimar el CANT son las técnicas de back-calculation (Brewer, 
1978; Chen y Millero, 1979; Wallace, 2001) y, en concreto, el método ΔC* (Gruber et al., 1996) es el 
método de referencia utilizado en múltiples estudios y modelos biogeoquímicos. Estas técnicas buscan 
la señal antrópica en las medidas de CT a través de la diferencia entre la estimación de la concentración 
de carbono que tendría la masa de agua en el momento de su formación (preformada) y la que tendría 
en épocas preindustriales (Eq. 46 en la sección 2.2.1).  
La ecuación resumida de estas técnicas queda (Eqs. 46-48 en la sección 2.2.1): 
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                    (59) 
En la ecuación 59 puede verse que los métodos de back-calculation tienen entre sus parámetros básicos 
la alcalinidad total preformada (AT
0
) y el carbono inorgánico total preformado preindustrial (  
     ). Por 
lo tanto, la forma en que se estiman estos parámetros condicionará las diferencias entre las distintas 
técnicas de back-calculation. Tomando como referencia el método ΔC* (Gruber et al.,   96), existe, 
además, un término primordial en el cómputo del CANT, que ha condicionado las diversas metodologías 
posteriores (de back-calculation y otras), y es el desequilibrio de CO2 entre el océano y la atmósfera 
(ΔCdis
π
). Este término también ha de establecerse en el momento de formación de la masa de agua. 
  
      se estima teóricamente, a través de las ecuaciones de la termodinámica, así que, en realidad, no 
supone un gran problema para la metodología. Sin embargo, tanto la estimación de la AT
0
 como la del 
término ΔCdis
π
 no están regidas por ninguna ley en particular, y suelen estimarse a través de ecuaciones 
multi-paramétricas basadas en las propiedades conservativas del agua de mar (Chen y Millero, 1979; 
Körtzinguer et al., 1998; Lo Monaco et al., 2005a). En este estudio se llevará a cabo una estimación más 
precisa de ambos parámetros a través de su relación con respecto a variables conservativas, y teniendo 
en cuenta la dinámica particular de diferentes regiones oceánicas de las cuencas Pacífica e Índica. Este 
trabajo viene a completar el realizado por Vázquez-Rodríguez et al. (2012) para el Océano Atlántico. 
Antes de entrar en el planteamiento teórico y en el desarrollo de las estimaciones de estas dos 
variables, hay una característica muy relevante a la que hay que prestar especial atención y es que 
ambas variables se definen en la superficie del mar, en el momento de formación de la masa de agua. La 
superficie del mar es una zona de gran variabilidad debido a la acción de muchos y muy variados 
procesos físicos y biogeoquímicos. Todos estos procesos afectan a las propiedades del agua de la capa 
superficial (Fig. 49), por lo tanto, hay que eliminar las alteraciones debidas a estos procesos y, al mismo 
tiempo, intentar representar las condiciones de formación de la masa de agua en la superficie del 
océano.  
 
5.2 La capa sub-superficial del océano como referencia 
El efecto del viento sobre la superficie del océano da lugar a la generación de una capa relativamente 
somera y homogénea en temperatura y salinidad, denominada capa de mezcla. La profundidad y 
temperatura de la capa de mezcla varían día a día y a lo largo de las estaciones del año debido, 
fundamentalmente, a dos procesos: 
 A los flujos de calor entre la atmósfera y el océano, que enfrían o calientan las aguas 
superficiales. Este proceso varía el gradiente de densidad entre la capa de mezcla y las capas 
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profundas. Cuanto mayor es el contraste de densidades más difícil es incrementar el espesor 
de la capa de mezcla. 
 A la turbulencia de la capa de mezcla, que depende de la velocidad del viento y de la 
intensidad del oleaje. Este proceso favorece tanto la mezcla dentro de la propia capa, como la 
de ésta con la termoclina permanente. 
La capa de mezcla en latitudes medias presenta el menor espesor al final del verano (0 – 50 m), cuando 
los vientos son débiles y la luz solar calienta la capa superficial. En otoño, las tormentas estacionales 
incrementan la difusión de calor hacia el interior del océano, aumentando el espesor de la capa. En 
invierno, el océano pierde calor y la capa de mezcla se vuelve cada vez más gruesa, alcanzando el 
máximo espesor al final de la estación. En estas condiciones, la capa de mezcla alcanza los 100 – 200 m 
de espesor en la mayoría de las regiones, e incluso puede llegar a más de 1000m en los mares de 
latitudes polares, en los que la inestabilidad es muy grande.  En primavera, la reducción en la intensidad 
de los vientos y el incremento de la irradiación solar generan una capa de mezcla completamente nueva. 
La capa de mezcla, por lo tanto, es la zona del océano que responde más rápida y directamente a los 
flujos atmosféricos. A través de la capa de mezcla, y a larga escala temporal, la influencia de la 
atmósfera se transfiere hacia el interior del océano. A su vez, el océano influye sobre la atmósfera a 
través de la capa de mezcla y mediante procesos importantes tanto físicos (ej. influencia de la 
circulación oceánica sobre el viento superficial) como químicos (ej. disolución del CO2 que se acumula 
progresivamente en la atmósfera) y biológicos (ej. producción fitoplanctónica).  
La variabilidad estacional de la capa superficial de los océanos queda reflejada en la variabilidad tanto 
de las propiedades conservativas (θ, S, NO, PO) como de las no conservativas (O2, CT, pCO2). Por ello, a 
pesar de que la pCO2 del agua de mar es un proceso de superficie, la capa superficial del océano no es 
una buena fuente de datos para su estimación y tampoco para la de su diferencia (desequilibrio) con 
respecto a la de la atmósfera (Lo Monaco et al., 2005a; Vázquez-Rodríguez et al., 2009a). 
Varios estudios muestran que las propiedades de la capa superficial del océano se equiparan a las de 
aguas más profundas a finales de invierno, cuando los procesos de formación de las masas de agua son 




más intensos y la capa de mezcla alcanza mayor espesor (Woods, 1985; Doney y Jenkins, 1988; Marshall 
y Schott, 1999; Wallace, 2001; Vázquez-Rodríguez et al., 2012). Sin embargo, no en todas las regiones 
oceánicas es factible obtener datos invernales de la superficie del océano. En latitudes polares, las 
condiciones climáticas tan adversas que se dan en estas épocas del año impiden llevar a cabo suficientes 
campañas y los datos que se poseen de estas regiones se han obtenido, principalmente, en primavera y 
verano (Rodgers et al., 2008). 
Algunos estudios se han realizado en base a datos de la capa superficial para obtener ecuaciones multi-
paramétricas de AT
0
 (Gruber et al., 1996; Gruber, 1998; Lo Monaco et al., 2005; Levine et al., 2008). En 
estos mismos estudios se han descartado los datos de la capa fótica (desde superficie hasta 100m de 
profundidad o más) a la hora de estimar el CANT. Trabajos posteriores a éstos (Pérez et al, 2002; Ríos et 
al., 2003), consideraron la capa entre 50 y 200 m de profundidad como la que más se aproxima en sus 
propiedades a la capa de mezcla. Finalmente, Vázquez-Rodríguez et al. (2012) probaron, a través de 
evidencias sólidas, la capacidad de la capa sub-superficial (100 - 200 m) de retener las propiedades 
biogeoquímicas de las masas de agua (propiedades preformadas y desequilibrio de CO2 entre el océano 
y la atmósfera) hasta seis meses después de que se hayan formado (Fig. 50), es decir, justo antes de que, 
al comenzar el ciclo anual, se rompa la termoclina y se renueven las propiedades del agua. 
El trabajo de Vázquez-Rodríguez et al. (2012) se realizó con datos del Océano Atlántico y sus resultados 
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, Tabla 3, Vázquez-
Rodríguez et al., 2012) se obtuvieron de manera regional. Para todo el Océano Atlántico se separaron las 
aguas de fondo  de origen polar (θ <  °C), de las aguas de capas intermedias a profundas (5°C < θ < 8°C). 
De manera más local, separaron la región ecuatorial (20°N - 20°S) del resto en base a dos franjas de 
temperatura, la correspondiente a aguas centrales más cálidas (18°C < θ < 25°C) y la de aguas centrales 
relativamente más frías  (8°C < θ < 18°C).  
Dado que el Océano Austral es el conector de los tres océanos principales y tanto las masas de agua que 
se forman en esta región como las que llegan a ella interaccionan con las del resto de los océanos, es 
conveniente realizar un estudio en las cuencas oceánicas Índica y Pacífica. Por una parte, para poder 
demostrar la validez de la capa sub-superficial como capa de referencia para los cálculos de términos 
superficiales. Por otra parte, para obtener ecuaciones multi-paramétricas con una mayor cobertura 
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5.3 Tratamiento de los datos y regionalización 
5.3.1 Datos  




 en los océanos Pacífico e Índico (Fig. 51) 
corresponden a datos de botella obtenidos de la base de datos GLODAP. Los datos comprenden un total 
de 67 campañas (46 de ellas desarrolladas en el Océano Pacífico, entre 1985 - 1999 y 21 en el Océano 
Índico entre 1993 - 1996) además de datos históricos  (1973, 1974, 1984, 1987 y 1990 en el Océano 
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Después de numerosas pruebas (Vázquez-Rodríguez et al., 2012) se ha considerado la capa sub-
superficial, con rango de profundidades de 75 - 180 m, como la que mejor reproduce la variabilidad 
termohalina de ambas cuencas. Se encuentra lo suficientemente alejada de los efectos de la variabilidad 
estacional de la capa superficial del océano y, a su vez, es capaz de sentir los efectos de la variabilidad de 
largo término. Ésta última variabilidad es la que condicionará los valores de las propiedades de las 
masas de agua en el momento de su formación. 
Se han representado los diagramas TS correspondientes a profundidades superiores a 200m para ambos 
océanos por separado (Fig. 52, puntos azules). Los datos de aguas más someras se separaron en datos 
de superficie (< 25m, Fig. 52, puntos verdes) y datos de sub-superficie (75 – 180 m, Fig. 52, puntos 
rojos). Tanto los datos superficiales como los de la capa sub-superficial se han promediado a una malla 
de referencia de 4°latitud x 5°longitud (4°lat × 5°lon, Fig. 51b). Se realiza primero un promedio vertical 
a) 
b) 




de los datos en cada capa (superficie, sub-superficie) y luego se promedian horizontalmente según 
cuadrados de 4° latitud × 5° longitud. Los huecos en la distribución de la malla (Fig. 51b), se deben a la 
falta de datos de botella (Fig. 51a). 
En el caso del Océano Pacífico (Fig. 52a) en el grupo de datos profundos se pueden diferenciar las dos 
ramas principales de las aguas centrales del Pacífico (tramos rectos centrales en el diagrama TS). 
También se diferencian las aguas de latitudes altas, ya que presentan las temperaturas potenciales más 
bajas del diagrama. Los datos de capas superficiales ofrecen una distribución más caótica. La mayoría de 
estos datos se encuentran en los dominios de temperaturas potenciales inferiores a 3°C y de aquellas 
superiores a 18°C. Además, la zona de salinidades altas (S > 36) en la rama de la South Pacific Central 
Water (Agua Central del Pacífico Sur; Tomczak y Godfrey, 2001) no queda bien representada. Los datos 
de sub-superficie, al contrario, muestran una distribución bastante homogénea, recogiendo, en 
términos generales, la variabilidad termohalina de la columna de agua. La única caracterización que se 
pierde en la distribución de los datos de sub-superficie es la señal de la NADW, que llega a las zonas 
profundas del Océano Pacífico a través del Océano Índico.  
Frente al diagrama TS del Océano Índico (Fig, 52b), se pueden obtener conclusiones similares. La 
variabilidad termohalina de aguas de más de 200m de profundidad representa, en su mayor parte, a la 
Indian Central Water (Agua Central del Índico; 5°C < θ < 18°C; Tomczak y Large, 1989) excepto un 
volumen de agua de salinidad alta (S > 36), que se debe a la presencia de la Red Sea Overflow Water 
(agua de desbordamiento del Mar Rojo; Tomczak y Godfrey, 2001). El conjunto de datos superficiales se 
distribuyen en las regiones con valores extremos de θ y, por lo tanto, no se pueden considerar 
representativos de la variabilidad termohalina del Océano Índico (Fig. 52b). Sin embargo, la distribución 
de los puntos de la capa sub-superficial es la más parecida, consistente y descriptiva de las propiedades 
termohalinas de la columna de agua.  
A través del estudio del diagrama TS, se puede concluir que la mayor parte de la variabilidad 
termohalina de los océanos Pacífico e Índico queda reflejada en la distribución de los datos 
pertenecientes a la capa sub-superficial, siendo el único hueco de información el de las masas de agua 
que provienen del Mar Rojo. Por lo tanto, los datos entre 75 - 180 m de profundidad son adecuados 






5.3.2 Diferenciación regional del dominio de estudio 
En los océanos, en general, se pueden diferenciar determinadas regiones (normalmente bandas de 
latitud) por poseer determinadas condiciones dinámicas. Estas características diferenciadoras, son, a su 
vez, la respuesta oceánica a la acción de determinadas celdas de viento, normalmente organizadas en 
bandas de latitud. En los océano Pacífico e Índico se han diferenciado seis regiones, algunas de ellas 
comunes a ambos (Fig. 51c). La determinación de los límites de estas regiones se basó, principalmente, 
en la diferencia en las propiedades termohalinas, aunque se han tenido en cuenta, también, los 
patrones de circulación asociados (Schmitz, 1996a,b; Tomczak y Godfrey, 2001). Las seis regiones en las 
que podemos diferenciar las dos cuencas oceánicas son (Tabla 4): 
 Región Subarctic Pacific (SAP, región Pacífica Subártica): Esta región corresponde a la región al 
norte de 45°N en el Océano Pacífico. Encierra aguas con valores bajos en θ y S (θ < 5°C y S < 34.0), 
que reflejan su proximidad al Océano Ártico y la influencia de la Subarctic Current (Corriente 
Subártica). Además, es la región de formación de la North Pacific Intermediate Water (Agua 
Intermedia del Pacífico Norte, 33.8 < S < 34.0 y θ <  °C). 
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 Región North Subtropical Pacific (NSTP, región Subtropical del Pacífico Norte): Esta región 
corresponde a la banda situada entre las latitudes 25 – 45 °N en el Océano Pacífico. Se encuentra 
bajo la influencia del giro subtropical, incluyendo las corrientes de Kuroshio y la North Pacific. Esta 
es la zona de formación de la North Pacific Central Water (Agua Central del Pacífico Norte). Las 
aguas que pertenecen a esta región presentan un rango de salinidad de 34.0 - 35.2 y de 
temperatura potencial de 5 – 20 °C. 
 Región Equatiorial Pacific (EqP, región Pacífica Ecuatorial): Esta región está localizada en el Océano 
Pacífico, entre 15°S y 25°N. Los valores de salinidad de las aguas de esta región varían entre 35.0 y 
36.0, aproximadamente. Las temperaturas superficiales alcanzan su máximo valor en el lado Oeste 
de la región (>20°C) y descienden hacia el Este, donde la temperatura superficial baja hasta los 
15°C. Esta región incluye el sistema de afloramiento más productivo de todo el océano global, 
asociado a las Corriente de Humboldt y de Perú. La divergencia Ecuatorial presente en esta región 
provoca altos valores superficiales de pCO2 (Takahashi et al., 2009). 
 Región Equatorial Indian (EqI, región Índica Ecuatorial): Es una región localizada al Norte de 25°S 
en el Océano Índico. Posee unas características muy similares a la región EqP. La región EqI es una 
región de upwelling, afectada por el ciclo estacional de los vientos monzones. Las aguas que 
delimita poseen altas temperaturas (θ > 18°C) y valores de salinidad que van desde 34.9 a 36.3. El 
rango tan amplio en salinidad se debe, en parte, a la fuerte influencia de la pluma de agua dulce 
que proviene de la Bahía de Bengal y, en otra parte, al agua muy salada proveniente del Mar 
Arábico. La menor intensidad del afloramiento en esta región junto al rango tan amplio de 
salinidad la diferencian de su homóloga en el Pacífico (EqP). 
 Región South Subtropical Indo-Pacific (SSTIP; región Indo-Pacífica del Sur Subtropical): Esta región 
se define conjuntamente para las cuencas Pacífica e Índica, aunque posee límites diferentes en 
cada una de ellas. En el Océano Índico los límites se establecen entre 25 - 50 °S mientras que, en el 
Océano Pacífico, están entre 15 – 54 °S. En la región se incluyen giros subtropicales de ambos 
océanos. También incluye las zonas de formación de la South Pacific Central Water (Agua Central 
del Pacífico Sur) y de la Indian Central Water (Agua Central del Índico), que poseen rangos de 
salinidad y temperatura muy similares, [34.2 < S < 36.0; 5°C < θ < 22°C] y [34.0 < S < 35.6; 5°C < θ < 
18°C], respectivamente. A pesar de la gran diversidad de aguas centrales presentes en las regiones 
oceánicas subtropicales del Hemisferio Sur (Tomczak y Godfrey, 2001), las similitudes entre las 
ecuaciones multi-paramétricas obtenidas para AT
0
 y  ΔCdis
π
 en ambos océanos (sujetas a pequeñas 
variaciones un algunos coeficientes, Tabla 5), hacen posible su estudio como una única región. 
 Región Antarctic Indo-Pacific (AAIP; región Antártica Indo-Pacífica): Esta región comprende los 
sectores Pacífico e Índico del Océano Austral. Los límites Pacífico e Índico de la región AAIP se 
θ




establecieron en base a las temperaturas superficiales (θ < 5°C), siendo 50°S el límite superior de 
la región en el Océano Índico (19 – 148 °E) y 54°S el límite para el Océano Pacífico (148°E – 
67.5°W). Estos límites encajan, a groso modo, con la localización del SAF (Fig. 30). Esta región 
comprende las zonas de formación de dos de las masas de agua más importantes (sobre todo en 
cuanto a captación y transporte de carbono antrópico) en el Océano Austral, la AABW y la AAIW. 
 




: Distribuciones, variabilidad y estudio comparativo 
En el contexto de la estimación de CANT a través de métodos de back-calculation (Eq. 57), la AT
0
 se 
incluye en el término que cuantifica la disolución/precipitación de CaCO3. Este proceso afecta al 
contenido de CT de una masa de agua durante su desplazamiento en el interior del océano. Asumiendo 
que AT
0
 no se ve afectada por el CANT y, por lo tanto, es constante en el tiempo, ésta se puede estimar a 
partir de las propiedades conservativas del agua a través de una relación lineal. Gruber et al. (1996) 
definieron una expresión (Eq. 61) de uso global para la AT
0
 en base a valores de S y del trazador 
conservativo PO (PO = 170·PO4 + O2; Anderson y Sarmiento, 1994) medidos en las capas superficiales del 
océano (< 100m): 
                                                          
                                                                       (61) 
Posteriormente, y para uso en el Océano Índico, Sabine et al. (1999) obtuvieron una nueva ecuación 
lineal para AT
0
 (en base a S, PO y θ, Eq. 62) con datos provenientes de los primeros 60m de la columna 
de agua: 
                                                  
                             -                                        (62) 
La incorporación de θ en la ecuación supuso el ajuste de cambios en la alcalinidad que no se 
consideraban cuando se empleaba la ecuación planteada por Gruber et al. (1996). Años más tarde, se 
obtuvo una ecuación multi-paramétrica para la estimación de AT
0
 específica para el Océano Pacífico 
(Sabine et al., 2002). Los datos empleados para obtener la nueva expresión (Eq. 63) eran superficiales (< 
60m): 
                                                   
                             -                                       (63) 
En el presente estudio se busca la obtención de nuevos ajustes lineales multi-paramétricos para AT
0
, 
basados en los datos de la capa sub-superficial (75 - 180 m) de los océanos Pacífico e Índico y 
referenciados a cada una de las regiones definidas (Tabla 4). Previamente, los datos se promedian para 
obtener una malla de 4°lat × 5°lon (Fig. 51c). La salinidad, que está relacionada fuertemente con la 
variación de la alcalinidad a través de la concentración de bicarbonato (Brewer y Goldman, 1976; Millero 
et al., 1998), es la variable principal a considerar en el ajuste. Para poder tener en cuenta la variabilidad 
regional de AT
0
, se han considerado también como variables independientes θ y PO (Chen y Pytkowicz, 
1979; Chen, 1990; Gruber et al., 1996; Millero et al., 1998; Sabine et al., 1999; Sabine et al., 2002). Las 
ecuaciones multi-paramétricas para las diferentes regiones (AT
0 MLR
, Tabla 5) se obtuvieron ampliando 
los límites de cada región ±5° de latitud, de tal modo que hubiese solapamiento entre regiones 
contiguas. De esta forma se obtienen transiciones suaves en la distribución de AT
0 
entre regiones. 
Debido a algunas diferencias entre las características de las masas de agua del Océano Pacífico e Índico, 
la región SSTIP presenta diferencias en el coeficiente asociado a θ (Tabla 5). Las incertidumbres de los 
ajustes corresponden al error estándar de la estimación (SEE, Standard Error of the Estimate, Tabla 5) y 
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son, en general bajas y muy similares en todas las regiones, teniendo un valor promedio en conjunto 
para ambos océanos de ±5.2μmol·kg
-1
.  
Las distribuciones de la AT
0 
medida (GLODAP), la AT
0
 estimada a través de las ecuaciones obtenidas para 
cada región (AT
0 MLR




 medida) se muestran en la figura 53, donde se ve la alta 
correspondencia que existe entre las distribuciones de AT
0
 medidas y AT
0 MLR
. Los valores más altos de las 
AT
0 
se encuentran en la región SSTIP, principalmente en el Océano Pacífico (Fig. 53a,b). Existen valores 
relativamente altos al Norte de la región EqI, debido a la influencia de la cuenca Arábica (aguas de 
salinidades altas) y también cerca de la costa, en la región AAIP. Los valores más bajos se localizan en la 
parte Este de la región SAP, aunque también hay valores muy pequeños en ambas distribuciones en el 
sureste de la región SSTIP, en la cuenca del Pacífico. Los residuos (Fig. 53c) se distribuyen de manera 
aleatoria, aunque sí se notan ciertas estructuras en las distribuciones de AT
0
 que responden a procesos 
locales, como las zonas de afloramiento. El intervalo residual más frecuente es ±5μmol·kg
-1
, que 




coincide con el SEE del dominio conjunto de las dos cuencas oceánicas. Las ecuaciones multi-
paramétricas obtenidas se aplicaron también a los datos directos de las botellas, antes de ordenarlos en 
la malla de 4°lat × 5°lon, obteniéndose una incertidumbre de ±6.2μmol·kg
-1
 para un total de 6380 datos. 
En la figura 54 se comparan los valores de AT
0 MLR
 con los correspondientes a las ecuaciones establecidas 
por Gruber et al. (1996), AT
0 GSS96
 (Eq. 61), Sabine et al. (1999), AT
0 S99
 (Eq. 62), y Sabine et al. (2002),      
AT
0 S02
 (Eq. 63), separando las estimaciones según la cuenca oceánica. En el Océano Pacífico existe 
bastante concordancia en todas las estimaciones (Fig. 54a), aunque AT
0 MLR
 (puntos rojos, Fig. 54) 






 (SEE = 
±10.4μmol·kg
-1
 y SEE = ±8.7μmol·kg
-1
, respectivamente). En general, AT
0 S02
 (puntos azules, Fig. 54) sobre-
estima los valores de AT
0
 para el Océano Pacífico, con un error medio de 15μmol·kg
-1
. Por otra parte, AT
0 
GSS96
 muestra la distribución con mayor dispersión a lo largo de la línea X=Y (puntos amarillos, Fig. 54), 
principalmente alrededor de un grupo de puntos que pertenece a la región AAIP, en donde los valores 
de alcalinidad son menores que los esperados (X=Y). Algo similar ocurre con AT
0 GSS96
 en el Océano Índico 
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(Fig. 54b), donde sus estimaciones son considerablemente inferiores a los valores medidos cuando estos 
últimos superan los 2400μmol·kg
-1
. Por otra parte, AT
0 MLR
 (puntos rojos, Fig. 54b) muestra mejor 
concordancia en el Océano Índico. El SEE se redujo en un 30% (±3.8μmol·kg
-1
) respecto al obtenido para 
el Océano Pacífico, lo que, probablemente, se deba a que los valores medidos de AT
0
 (GLODAP) tienen 
mejor calidad, pues están calibrados con CRM. Las incertidumbres en AT
0 MLR
 son mucho menores que las 
de AT
0 GSS96








 presenta un error medio relativo 
positivo, de 5.6μmol·kg
-1
, mientras que AT
0 GSS96
 muestra valores inferiores a los esperados en algunos 




: Distribuciones, variabilidad y estudio comparativo 
El método ΔC* para la estimación de CANT en el océano (Gruber et al., 1996, sección 2.2.1) supuso la 
introducción de un nuevo parámetro, el desequilibrio entre las pCO2 relativas del océano y la atmósfera: 
                                                                      
      -                                                                       (64) 
El término ΔC* es un término cuasi-conservativo (sección 2.2.1), que Sabine et al. (1999) estimaron 
como: 
                               - 
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      (65) 
una ecuación idéntica a la empleada por Gruber et al. (1996) (Eqs. 47 y 49, sección 2.2.1) salvo por el 
término N*, que introdujeron Sabine et al. (1999), para incorporar los cambios en el CT debidos a 
procesos de desnitrificación (Zumft, 1997). rO/C = 117/170, rO/N = 16/170 y rO/P = 106/104 son los 
coeficientes estequiométricos propuestos por Anderson y Sarmiento (1994) y Gruber y Sarmiento 
(1997).  
Para poder estimar el término ΔCdis
π
 (Eq. 64) hay que tener una estimación fiable del CANT. Gruber et al. 
(1996) y Gruber (1998) estimaron las concentraciones de CANT a través de un método shortcut (Thomas y 
Ittekkot, 2001), basándose en la distribución de diversos trazadores (sección 2.2.1). Este método asume 
que en el interior del océano no existe mezcla, tan sólo transporte advectivo (sección 2.1.4). Esta 
asunción está muy alejada de la realidad, por lo que, para nuestros cálculos, hemos empleado datos de 
CANT estimados a partir del método TTD (Waugh et al., 2006; sección 2.2.3), que sí tiene en cuenta la 
mezcla entre las masas de agua. 
En este estudio se plantea una nueva aproximación para el cálculo de ΔCdis
π
 en base a un ajuste lineal 
multi-paramétrico (similar al realizado para AT
0 MLR
), que evitará los errores implícitos mencionados 
anteriormente. Para tener una idea aproximada de la variabilidad del término ΔCdis
π
, hemos calculado su 
distribución a través de la ecuación 64 (ΔCdis
π 
*), utilizando el método TTD para estimar el CANT. Los 
valores altos de ΔCdis
π 
* (Fig. 55a) se localizan cerca del ecuador, en las zonas de afloramiento de 
California y Perú (EqP) y en el Mar de Arabia y en la Bahía de Bengal (EqI). También se observan valores 
relativamente altos en las proximidades de la costa del Mar de Bering (SAP). Los valores más pequeños 
de ΔCdis
π
 * se localizan principalmente en la zona del Mar de Ross (AAIP), aunque se observan también 
valores relativamente bajos en las regiones de los giros subtropicales (NSTP y SSTIP).  
Teniendo en cuenta la S, la θ y el parámetro PO como variables independientes y partiendo de los datos 
de la capa subsuperficial (4°lat x 5°lon) y de la distribución de ΔCdis
π 
*, se han obtenido ecuaciones multi-
paramétricas para estimar ΔCdis
π MLR
 (Tabla 5, Fig. 55b) en cada región (con límites solapados entre 
regiones continuas). Al igual que ocurre para AT
0
, hay que cambiar el valor de un parámetro en función 




del océano en la ecuación correspondiente a la región SSTIP (Tabla 6). La región EqP es la que presenta 
mayor incertidumbre en la estimación de ΔCdis
π MLR
 (SEE = ±7.6μmol·kg
-1
), aunque es una región de poca 
relevancia respecto al resto, dado que en ella no se forma ninguna masa de agua. El resto de las 
regiones presentan incertidumbres bastante bajas, siendo las menores las correspondientes a las 
regiones AAIP y SAIP (SEE = ± . μmol·kg
-1
 y SEE =±5.0 μmol·kg
-1
, respectivamente), que son las regiones 
más importantes de todo el dominio (ambas cuencas) en términos de formación de masas de agua. Para 
el dominio conjunto de ambas cuencas el SEE es de ± . μmol·kg
-1
.  






) se distribuyen aleatoriamente (Fig. 55e). 




) se localizan en la región EqP, 
asociada al afloramiento de Perú y/o ecuatorial. Los residuos negativos son de mayor magnitud que los 
positivos y están concentrados en la región NSTP, asociada al giro subtropical, en la SSTIP, cerca de Sud-
África (Océano Índico) y en la EqP, cerca de Australia, todas ellas regiones con valores de SEE altos 
(Tabla 5; SEE = ± . μmol·kg
-1
, SEE = ±6.4μmol·kg
-1
 y SEE = ±7.6μmol·kg-
1
, respectivamente). 
Sabine et al. (1999) estimaron ΔCdis
π
 en las aguas del Océano Índico basándose en la metodología de 
Gruber et al. (1996) y tomando como referencia diferentes superficies isopícnicas. Por otra parte, Sabine 
et al. (2002) estimaron ΔCdis
π
 para el Océano Pacífico, siguiendo también la misma metodología, pero 
tomando como referencia su valor en cuatro masas de agua que se mezclan en base a un análisis OMP 
(Tomczak, 1981; Tomczak y Large, 1989; sección 2.1.3). Conociendo el valor de ΔCdis
π
 en cada masa de 
agua se puede obtener fácilmente el valor de este parámetro en la muestra de agua correspondiente.  
 Se han aplicado las metodologías de Sabine et al. (2002) y Sabine et al. (1999) (ΔCdis
π S99&02
) en el 





, Fig. 55a,b). La distribución de ΔCdis
π S99&02
 (Fig. 55d) muestra una 




, aunque se pueden 
distinguir diferentes estructuras (isolíneas). Este es el caso de los patrones característicos del Océano 
Austral (región AAIP), con valores de desequilibrio de CO2 más negativos que el resto de las regiones o 
Δ
Δ
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los valores positivos de pequeña magnitud que se alcanzan en la región asociada al afloramiento 
ecuatorial del Océano Pacífico (región EqP). 
Además de estas metodologías, existe otra alternativa para la estimación del término ΔCdis
π
 y es a partir 
del gradiente de pCO2 que existe entre el océano y la atmósfera durante los meses invernales, cuando 
los procesos de formación de las masas de agua son más intensos. El desequilibrio entre las pCO2 se 
convierte en una diferencia entre concentraciones de carbono (ΔCdis
π
) a través de las ecuaciones de la 
termodinámica para el ciclo del carbono: 
                                                        
      (      )-    (       )                                              (66) 
donde CTeq(pCO2sw) hace referencia a la concentración de saturación de CT a la pCO2 del agua y 
CTeq(pCO2atm) hace referencia al CT de superficie teórico en equilibrio con la pCO2 atmosférica. El ΔCdis
π
 
así calculado (Eq. 66) se puede denominar desequilibrio de CT
0
 puro, mientras que el estimado por 
Gruber et al. (1996) (Eq. 64) tiene un equilibrio asociado diferente al del CO2 puro (el del O2 o los CFCs) 
y, por lo tanto, incluye sesgos en las estimaciones de ΔCdis
π
 asociados a las propias asunciones del 
método ΔC*. 
El atlas de pCO2 generado por Takahashi et al. (2009) se ha tomado como base para el cálculo de ΔCdis
π
 a 
través de la ecuación 66. Los datos de pCO2 se promediaron para obtener los valores medios de invierno 
(Rodgers et al.,     ) en el  emisferio Norte (latitud ≥   °N, promedio entre Enero y Marzo) y en el 
Hemisferio Sur (latitud ≥ 25°S, promedio entre Julio y Septiembre), y la media anual en la región 
Ecuatorial (-25 < latitud > 25). Los valores de ΔCdis
π
 así obtenidos (ΔCdis
π TARO
) se ordenaron en la malla de 
4°lat × 5°lon obtenida al promediar las otras distribuciones. Comparándola con las anteriores 
distribuciones, la distribución de ΔCdis
π TARO
 (Fig. 55c) muestra patrones muy similares a los de ΔCdis
π 
* 
(Fig. 55a), con valores más altos cerca del Ecuador, en las regiones de afloramiento (EqP) y también en el 
Mar de Arabia (EqI), cerca de la salida del Mar Rojo. Los valores más bajos aparecen asociados a los giros 
subtropicales (NSTP y SSIP). Los residuos de estas dos distribuciones (ΔCdis
π TARO
 -  ΔCdis
π 
*; Fig. 55f), 
muestran, en general pequeñas diferencias excepto en dos regiones: en la región Antártica (AAIP, Fig. 
55f), en la cuál los valores de ΔCdis
π TARO
 son altos y positivos y los de ΔCdis
π 
* altos y negativos, y en la 
región EqP (zona del afloramiento ecuatorial), en donde también hay valores de los residuos altos y 
positivos.  
Para otro examen comparativo, se han representado las variabilidades latitudinales (con las medias 
zonales) de las diferentes estimaciones de ΔCdis
π
 para cada una de las cuencas oceánicas por separado 




 muestran una concordancia clara a lo largo de la 
mayoría del rango latitudinal en ambas cuencas oceánicas, excepto en la región AAIP (al Sur del SAF). En 




 decrecen al Sur del SAF (~55°S; AAIP), 
entre 20 – 40 °N (Sur de NSTP) y entre 20 – 40 °S (Norte de SSTIP). Los valores altos de ΔCdis
π 
* se 
encuentran en la región EqP (-15° < latitud < 15°), en la región SAP, y en las zonas límite entre las 
regiones Subtropical y Polar: entre 40 – 55 °S (Norte de NSTP) y al Norte de 40°N (Sur de SSTIP). ΔCdis
π 
S99&02
 muestra sólo una pequeña variabilidad al Norte de 40°N y al Sur de 40°S, que coincide, al menos 









en aguas templadas (-40° < latitud < 40°) es debido al análisis OMP desarrollado por Sabine et al. (2002), 




para valores de θ > 16°C (Tabla 2 en Sabine et al., 




 * son de 2 ±    μmol·kg
-1
 en el Pacífico (n=14) y 
de 4 ±   μmol·kg
-1
 en el Índico (n=10). Estos valores sugieren que, si tomamos 50μmol·kg
-1
 como el valor 
medio de CANT en las capas superficiales, se podrían inferir errores regionales de hasta 10μmol·kg
-1
 en las 
estimaciones de CANT, lo que representaría en torno a un 20% de la incertidumbre asociada al cálculo de 
CANT (Eq. 64). Estas diferencias se hacen más evidentes en el Océano Austral (AAIP), donde existe una 
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gran discrepancia en las estimaciones de CANT en función del método empleado (Lo Monaco et al., 2005; 
Vázquez-Rodríguez et al., 2009b; van Heuven et al., 2011). 
ΔCdis
π
 * y ΔCdis
π MLR
 muestran, en general, una variabilidad muy similar respecto a la de ΔCdis
π TARO
, con 
algunas diferencias remarcables en los límites entre la región EqP y las regiones NSTP y SSTIP. En la 
región AAIP (50 – 55 °S, en el límite del SAF), hay un cambio en el patrón de variabilidad (de valores 
negativos en ΔCdis
π
 * y ΔCdis
π MLR
 a valores positivos en ΔCdis
π TARO
), y la diferencia entre los valores de 
ΔCdis
π
 se debe a las diferentes metodologías empleadas para su estimación (Eqs. 64-65 y 66). En 
concreto, la explicación a esta disparidad en los resultados está en el término AOU, que hace referencia 
a procesos de ventilación y/o biológicos, que se tienen en cuenta en la ecuación 65 pero no en la 66. 




 * se representan también los valores de 
AOU de la capa superficial (Fig. 56a). Los datos de AOU se obtuvieron de la base de datos de WOA
9
, se 
promediaron para obtener los valores medios de invierno y se redistribuyeron en la malla de 4°lat × 
5°lon, de igual forma que se hizo para los datos de pCO2 de Takahashi et al. (2009). La variabilidad del 
término AOU es, en general, bastante baja, mostrando valores moderados (< 5μmol·kg
-1
) en las regiones 
EqP y SAP, y valores altos (> 40μmol·kg
-1
) en la región AAIP. Los valores altos corresponden a regiones 
del océano en las cuales se producen fuertes y profundas mezclas verticales de agua (AAIP), que 
impiden que la superficie del océano alcance el equilibrio con la atmósfera. Sin embargo, en las regiones 
de afloramiento (EqP, EqI y SAP), con movimientos verticales relativamente menos intensos, la mezcla 
no es lo suficientemente fuerte y sólo afecta a profundidades intermedias, lo que lleva a un pequeño 
desequilibrio en O2. La relación entre la estimación de ΔCdis
π
 * y los valores de AOU es tal que cuanto 
mayores sean los valores de AOU menores serán los valores obtenidos para ΔCdis
π
 *. La estimación de 
ΔCdis
π TARO
 no tiene en cuenta el desequilibrio en la concentración de O2 (Eq. 66), y sus valores serán más 
altos que los de ΔCdis
π
 * en las regiones de intensos movimientos verticales de agua. Además, la 




 * son tanto mayores cuanto mayores son los valores de 
AOU. Para obtener una valoración numérica de estas diferencias se consideró el término AOUdis = 
AOU/rO/C, se calcularon las diferencias ΔCdis
π




 * - (ΔCdis
π TARO 
- AOUdis) y se obtuvieron 




, respectivamente). La 
diferencia entre ΔCdis
π
 * y ΔCdis
π TARO
 se reduce en un 32% cuando se tienen en cuenta los efectos 
biológicos y de ventilación en los valores de ΔCdis
π TARO
, es decir, cuando ΔCdis
π




Por su parte, la variabilidad latitudinal de las diferentes estimaciones de ΔCdis
π
 en el Océano Índico (Fig 
56b) es similar a la obtenida para el Océano Pacífico. La mejora en la calidad de los datos hace que las 
diferencias entre los valores de ΔCdis
π
 * y ΔCdis
π MLR
 sean menores que las que presentan en el Océano 
Pacífico (Fig. 56a). La menor variabilidad de ΔCdis
π S99&02
 es parcialmente evidente en el Océano Índico. La 




 en la región EqI se debe a que las ecuaciones de ΔCdis
π
 empleadas por 
Sabine et al. (1999) no se definen para el rango de temperaturas de esta región. Al igual que ocurría en 
el Océano Pacífico, ΔCdis
π TARO
 muestra valores muy superiores a los de ΔCdis
π
 * en la región AAIP y la 
variabilidad de AOU marca la diferencia entre las estimaciones (Fig. 56b). Las desviaciones estándar de 




 - AOUdis) respecto a ΔCdis
π
 * fueron de ±14.3μmol·kg
-1
 y 
±  . μmol·kg
-1
, respectivamente. Por lo tanto, las diferencias entre (ΔCdis
π TARO 
- AOUdis) y ΔCdis
π
 * son un 






                                                                
9
 http://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOA05/pr_woa05.html 
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La región del Océano Austral es una zona muy especial en lo que se refiere a estimaciones de CANT, ya 
que los resultados obtenidos difieren bastante según la técnica empleada para su cálculo (van Heuven et 
al., 2011). A pesar de que el Océano Austral se considera un importante sumidero de CANT (entre el 30 y 
el 40 % de la captación oceánica de CANT) (Maier-Reimer y Hasselmann, 1987; Sarmiento y Sundquist, 
1992; Siegenthaler y Sarmiento, 1993; Sarmiento et al., 1998; Sabine et al., 1999; Matear y Hirst, 1999; 
Caldeira y Duffy, 2000; McNeil et al., 2001; Orr et al., 2001; Schlitzer, 2007; McNeil et al., 2007; Gruber 
et al., 2009; Khatiwala et al., 2009), los complejos patrones dinámicos de su circulación (sección 3.2) 
hacen que el almacenamiento de CANT sea muy pequeño comparado con el resto de los almacenes de las 
demás cuencas oceánicas (~9% del CANT del océano global,  Sabine et al., 2004).  
Los primeros resultados de CANT obtenidos en base a métodos de back-calculation (Gruber et al., 1996; 
Sabine et al., 1999, 2002, 2004) concluyeron que en las aguas profundas y de fondo del Océano Austral 
las concentraciones eran casi nulas o se encontraban por debajo el nivel de precisión (5 - 6 μmol·kg
-1
). 
Entre los argumentos que soportan estos resultados están los bajos tiempos de residencia de las aguas 
superficiales, la disolución debida a la mezcla con aguas muy viejas, la eficiente exportación de aguas 
hacia otras regiones oceánicas y la inhibición del intercambio océano-atmósfera debido a la cubierta de 
hielo marino (Schlosser et al., 1987; Poisson y Chen, 1987; Mantisi et al., 1991; Key et al., 2004). 
Adicionalmente, otros estudios detectaron bajos valores (o casi nulos) de diferentes trazadores (CFCs, 
14
C, tritio) confirmando la idea de que las aguas de fondo del Océano Austral se encuentran libres de 
CANT (Weiss et al. 1979; Roether et al., 1993). Sin embargo, la todavía escasa cobertura de datos en la 
región del Océano Austral, su compleja dinámica y los errores de las diferentes metodologías empleadas 
para el cálculo de CANT, hacen temer que el contenido de CANT de las aguas profundas y de fondo del 
Océano Austral se haya infravalorado (Gruber, 1998; Matsumoto y Gruber 2005; Sabine et al., 2002, 
2004; Lo Monaco et al., 2005a, 2005b; Vázquez-Rodríguez et al., 2009; van Heuven et al. 2011). Algunos 
estudios sobre distribuciones de 
39
Ar, CCl4 y CFCs apoyan la idea de una concentración de CANT 
significativa en capas profundas y de fondo (Schlosser et al., 1991; Mantisi et al., 1991; Warner y Weiss, 
1992; Schlosser et al., 1994; Archambeau et al., 1998; Rintoul y Bullister, 1999; Meredith et al 2001; Orsi 
et al., 1999, 2002; Wanninkhof et al., 2010). Por primera vez, Lo Monaco et al. (2005a, 2005b) 
consideraron en su estudio un valor de oxígeno un 12% por debajo de la saturación como referencia 
para determinar el CANT en el Océano Austral. Una vez aplicado a diferentes metodologías basadas en 
datos de carbono (ΔC*, TrOCA), los resultados indicaron la existencia de cantidades significativas de CANT 
en aguas Antárticas profundas y de fondo. Los resultados de métodos basados en TTD (Hall et al., 2002; 
Waugh et al., 2006) también mostraron concentraciones de CANT en el Océano Austral con valores 
superiores a los considerados hasta entonces, a profundidades superiores a los 2000m. En una 
estimación global, el método TTD (Waugh et al., 2006) mostró que las mayores penetraciones de CANT en 
cantidad y profundidad se dan en el Atlántico Norte y en el Océano Austral (Waugh et al., 2006, 
Steinfeldt et al., 2009). Por otra parte, Khatiwala et al. (2009), utilizando el método GF (sección 2.2.4), 
también encontraron concentraciones de CANT en capas profundas y de fondo del Océano Austral 
superiores a las estimadas en los primeros estudios. van Heuven et al. (2011), utilizando la aproximación 
denominada Transient Steady State (TSS), obtuvieron valores de CANT próximos a cero en aguas 
profundas, pero concentraciones notables (~6μmol·kg-1) en aguas de fondo. En general, a pesar de que 
las estimaciones puntuales de CANT difieren mucho de unos métodos a otros, los almacenamientos de 
CANT estimados en el volumen de una determinada región suelen ser muy similares, incluso los valores 
obtenidos con modelos numéricos. Tanhua et al. (2007) justifican este hecho considerando que, al 
integrar en el volumen de la columna de agua, se cancelan los diferentes errores de las estimaciones. 
Estos resultados indican que el esfuerzo por conseguir medidas más precisas de las concentraciones de 
CANT en las diferentes capas de la columna de agua ha de mantenerse, para mejorar la fiabilidad de las 
proyecciones futuras de captación de CANT. 
El CO2 antrópico en el Océano Austral 2013 
 
 128  
 
Dado que la mayoría de los estudios recientes 
que apuntan hacia concentraciones de CANT 
significativas en las aguas profundas y de fondo 
del Océano Austral provienen de métodos 
basados en trazadores (Steinfeldt et al. 2009; 
Khatiwala et al. 2009) y de modelos oceánicos 
(Sabine et al., 1999; Orr et al., 2001), planteamos 
en este estudio un método basado en el carbono, 
es decir, de back-calculation, que produce 
resultados más precisos y fiables que los 
obtenidos hasta ahora con este tipo de 
metodologías. El nuevo método, que se 
denomina CT
0
, reduce errores fundamentales de 
los métodos de back-calculation, respecto a los 
planteados anteriormente, en base a tres 
acciones: 1) la estimación más precisa de la 
mezcla entre masas de agua de diferentes 





 y 3) la consideración de la variabilidad temporal del término ΔCdis
π
 (δCdis). Para este 
estudio se partió de los datos de θ, S, O2, NO3, PO4, SiO2, AT y CT de las bases de datos GLODAP y CARINA 
(Key et al., 2004; Sabine et al., 2009; Hoppema et al., 2009; Lo Monaco et al., 2010; Key et al. 2010), 
cubriendo el área del Océano Austral (82792 puntos, Fig. 57). 
 
6.1 Mezcla de las masas de agua. 
El análisis OMP desarrollado sobre el Océano Austral en el capítulo 4 nos ha permitido seleccionar las 
principales masas de agua que son responsables de la dinámica de esta región y básicas para el estudio 
de la captación, almacenamiento y transporte de CANT (Fig. 58). En las capas superficiales hay que 
considerar, por una parte, la Sub-Tropical Central Water (STCW), que representa la influencia de las 
aguas subtropicales de las tres cuencas oceánicas restantes, y, por otra parte, las aguas de la plataforma 
Antártica (la High Salinity Shelf Water o HSSW y la Antarctic Shelf Water o AASW), que son las más frías 
del dominio de estudio y marcan el máximo y mínimo de sal relativo de esta zona del Océano Austral 
(Whitworth y Orsi, 2006; Padman et al., 2008). En capas profundas se han considerado la Circumpolar 
Deep Water (CDW), un agua muy voluminosa y vieja (bajo contenido en CANT) que se forma  por la 
mezcla de las diferentes aguas profundas que llegan a la ACC provenientes de los diferentes océanos. La 
CDW está implicada en el proceso de formación de la Antarctic Bottom Water (AABW) (Whitworth III et 
al., 1998; Rintoul et al., 2001), y la North Atlantic Deep Water (NADW), una de las ramas de la MOC, que 
llega desde el Atlántico Norte transportada por la Deep Western Boundary Current (Lazier, 1973, Swift et 
al., 1980; Talley y McCartney, 1982; Doney y Bullister, 1992; Smethie, 1993; Orsi et al., 1995; Mauritzen, 
1996; Belkin y Gordon, 1996; Lilly et al., 1999; Rudels et al., 2002; Orsi et al., 2002; Stramma et al., 
2004). En las capas de fondo se ha tenido en cuenta la Antarctic Bottom Water (AABW*, Tabla 6) en 
conjunto (Newsom et al., 1965; Gill, 1973; Foster y Carmack, 1976; Gordon y Huber, 1984, 1990; 
Fahrbach et al., 1995; Gordon et al., 2001),  que está compuesta de un 77% de Weddell Sea Bottom 
Water, un 20% de Ross Sea Bottom Water y un 3% de Adélie Bottom Water (resultado del censo 
volumétrico obtenido en el capítulo 4). También hay que tener en cuenta otras dos masas de agua 
fundamentales en el almacenamiento y el transporte de CANT, sobre todo, hacia otras regiones oceánicas 
(Rintoul y Bullister, 1999). Por una parte, la Sub-Antarctic Mode Water (SAMW), que se forma al Norte 




del SAF a profundidades intermedias de la columna de agua y que, además de desplazarse hacia 
regiones de los giros subtropicales para renovar o ventilar el agua de la termoclina profunda 
(McCartney, 1977, 1982; Talley 2003), participa en la circulación de retorno somera que une los Océanos 
Pacífico e Índico (Ribbe, 1999; Sloyan y Rintoul, 2001). Hay que considerar sus dos variedades: la más 
fría que se forma en el sureste del Pacífico (SAMW2) y la variedad, algo más cálida, que se forma en el 
Océano Índico (SAMW1) (Rintoul y 
Bullister, 1999; Sloyan y Rintoul, 
2001). La SAMW, a su vez, está 
muy ligada a la formación y 
expansión (con un recorrido muy 
similar a través de los océanos) de 
la otra masa de agua a considerar, 
la Antarctic Intermediate Water 
(AAIW) (McCartney 1982; Piola y 
Gordon, 1989; Talley, 1996, 2003; 
Brea et al., 2004). 
Las once masas de agua empleadas 
en el análisis OMP del capítulo 4 se 
han reducido en este estudio a 9 
(Tabla 7), ya que consideraremos 
la AABW* como una composición 
de la WSBW, la RSBW y la ADLBW. 
El conocimiento de los lugares y 
procesos que llevan a la formación 
de todas estas masas de agua, así 
como las contribuciones a la 
mezcla de cada una de ellas (Xi) 
obtenida en el análisis OMP, nos permitirá propagar características o variables que estas masas poseen 
en superficie, en el momento en que se forman, hacia el interior del océano. Algunas de estas 
características son fundamentales a la hora de estimar el carbono antrópico mediante el uso de 
métodos de back-claculation. 
 
6.2 Método CT0: fundamentos y aplicación.  
El método CT
0
 se incluye dentro de las metodologías de back-calculation y responde, por lo tanto, a la 
ecuación (secciones 2.2.1 y 5.1):  
                               
  
 
   - 
 
    
     - 
 
 
   [  -   
        (
 
    
  
 
    
)] -   
     -      
                    (67) 
donde, recordemos, AOU es la Utilización Aparente de Oxígeno, rO/C = 1.45, rO/N = 9.3 y rO/P = 135 son los 
coeficientes de Redfield (Broecker, 1974; Anderson y Sarmiento, 1994; Gruber y Sarmiento, 1997), AT es 
la alcalinidad total medida, AT
0
 es la alcalinidad total preformada (en el momento de formación de la 
masa de agua), CT es el carbono inorgánico total, CT
π SAT 
es el carbono inorgánico en equilibrio con la 
presión atmosférica en la era pre-industrial y ΔCdis
π
 es el desequilibrio, en términos de carbono, entre las 
pCO2 atmosférica y oceánica en el momento de formación de la masa de agua. 
σ
El CO2 antrópico en el Océano Austral 2013 
 
 130  
 
Una de las acciones para obtener resultados más precisos de CANT con el método CT
0
 (Eq. 67) es la de 




. Para ello, se ha recurrido a las 
relaciones multi-paramétricas obtenidas para los océanos Pacífico e Índico (capítulo 5), junto a las 
obtenidas por Vázquez-Rodríguez et al. (2012) para el Océano Atlántico. Dado que las expresiones multi-
paramétricas obtenidas en ambos estudios están regionalizadas, es sencillo asignar qué ecuaciones 
corresponden a cada una de las masas de agua según la zona o región del océno en la que se forman 
(Tabla 6). De ahí que sea necesario incorporar los resultados de Vázquez-Rodríguez et al. (2012) para 




 para la NADW, que se forma en el Atlántico Norte. Con estas 
relaciones (Tabla 6) se obtienen los valores de AT
0
 para las masas de agua consideradas (Tabla 7). 
Sin embargo, la CDW y la AABW no se forman en la superficie del mar, sino por mezcla con otras masas 
de agua, y las relaciones multi-paramétricas no se pueden aplicar directamente. Para estas masas de 
agua, los valores de AT
0
 se obtienen a través de un cálculo iterativo. Primeramente, se asigna un valor 
inicial de AT
0
 a la AABW (por ejemplo el que se calcula para la HSSW o la AASW). Se obtiene el valor de   
AT
0
 para la CDW teniendo en cuenta su composición, ya que: 
             AT
0
 de CDW = 0.65·( AT
0
 de AABW) + 0.30·( AT
0
 de NADW) + 0.05·( AT
0
 de AAIW)                    (68) 
y los valores de la variable para la NADW y la AAIW se obtienen con las ecuaciones multi-paramétricas 
(Tabla 6). Con el valor de AT
0
 en la CDW se obtienen los correspondientes valores de AT
0
 para la WSBW, 
la RSBW y la ADLBW, de tal forma que: 
             AT
0
 de WSBW = 0.50·( AT
0
 de HSSW) + 0.10·( AT
0
 de AASW) + 0.40·( AT
0
 de AAIW)                  (69) 
             AT
0
 de RSBW = 0.30·( AT
0
 de HSSW) + 0.05·( AT
0
 de AASW) + 0.65·( AT
0
 de AAIW)                    (70) 
             AT
0
 de ADLBW = 0.40·( AT
0
 de HSSW) + 0.05·( AT
0
 de AASW) + 0.55·( AT
0
 de AAIW)                 (71) 
por lo tanto, podemos obtener de nuevo un valor para la AT
0
 de la AABW, teniendo en cuenta que: 
             AT
0
 de AABW = 0.77·( AT
0
 de WSBW) + 0.20·( AT
0
 de RSBW) + 0.03·( AT
0
 de ADLBW)              (72) 
El valor obtenido de la ecuación 72 se compara con el valor inicial de AT
0
 asignado a la AABW. Si la 
diferencia entre los valores es superior a ±0.005 se repite de nuevo todo el proceso, asignando como 
valor incial de AT
0
 para la AABW el valor obtenido en la ecuación 72 y hasta que la diferencia entre los 
valores de de AT
0
 sea más pequeña que ±0.005. 
Δ








                                                                  
       -                                                                                    (73) 
donde ΔCdis es el término de desequilibrio de CO2 típico de las técnicas de back-calculation (Gruber et al., 
1996; Gruber, 1998; Sabine et al., 1999, 2002) en las que se asume  ue ΔCdis
π
 se encuentra en estado 
estacionario, esto es, ΔCdis
π
 = ΔCdis.  
En el presente estudio, ΔCdis se calculó, al igual que AT
0
, a través de las relaciones multi-paramétricas 
asignadas a cada masa de agua (Tabla 6). Los valores de ΔCdis para la CDW y la AABW resultan de un 
proceso iterativo similar al que se empleó para el cálculo de AT
0
 (Eqs 68 – 72, sustituyento AT
0
 por ΔCdis). 
En este caso, la iteración termina cuando la diferencia entre los valores de ΔCdis en la AABW entre dos 
iteraciones consecutivas es inferior a ±0.05.  
Por otra parte, la variabilidad del término ΔCdis
π 
 (δCdis) se estimó como: 
                                                                         
      -      
      
                                                                     (74) 
donde el desequilibrio de CO2 actual (ΔCdis
actual
) y el correspondiente a las épocas pre-industriales 
(ΔCdis
preind
) se obtuvieron de resultados de un modelo de carbono oceánico (Khatiwala et al. 2009). Este 
modelo computa la evolución de la pCO2 oceánica y atmosférica desde épocas pre-industriales hasta el 
año 2008 (Fig. 58). Los valores de pCO2 pre-industriales y actuales (resultados para el año 2008) en el 
océano y la atmósfera se transformaron, todos ellos, en las correspondientes concentraciones de CT en 
ambos fluidos, para obtener el desequilibrio de CO2 (Eq. 74). Los valores de δCdis asignados a las masas 
de agua (Tabla 7) son los valores medios obtenidos en cada una de las zonas de formación de cada masa 
de agua, excepto para el caso de la AABW y la CDW, en las que los valores de δCdis se obtienen tras la 
estimación de ΔCdis
π
. Los valores de ΔCdis
π 
para cada una de las masas de agua se obtienen a través de la 
ecuación 73, excepto para la AABW y la CDW, en las que se calculan los valores de ΔCdis
π
 a través de un 
proceso iterativo similar a los utilizados en la estimación de sus correspondientes valores de AT
0
 y ΔCdis. 
Los valores de δCdis para la CDW y la AABW se obtienen despejando la ecuación 73 una vez conocidos los 
valores de ΔCdis
π
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 para cada masa de agua (Tabla 7), el siguiente 
paso es obtener estos valores para cada punto del dominio. Para mejorar la robustez y precisión del 
método en este paso, se necesita una medida precisa de la mezcla de las masas de agua. Por ello, se han 
empleado los o coeficientes de mezcla (Xi), resultado del análisis OMP realizado en el Océano Austral 
(capítulo 4), obtenidos para cada punto del dominio. Por lo tanto: 
                                                                            
  ∑      
                                                                        (75) 
y: 
                                                                           
  ∑         
                                                                    (76) 
en las cuales N es el número de masas de agua que hay en la figura de mezcla correspondiente al punto 
del domino en el que se realiza el cálculo. 




 en cada punto estimamos los valores de CANT (Eq. 67) para el Océano 
Austral (n = 56447 debido al menor número de datos de CT). La incertidumbre total del método CT
0
 es de 
±6 μmol·kg
-1
 (ver sección 6.3.3 para la estimación de errores). 
Por último, con el método Water Mass Properties (WMP; Velo et al., 2010) se interpolan los datos 
obtenidos al dominio WOA09 (1°lat x 1°lon x 33 niveles verticales) y, teniendo en cuenta el censo 
volumétrico obtenido para las diferentes masas de agua (sección 4.2.2), se estiman las concentraciones 
de CANT y la cantidad de éste almacenada en las diferentes masas de agua que componen el volumen del 











6.3 CANT: Distribución, almacenamiento diferenciado y 
estudio comparativo 
6.3.1 Distribución y almacenamiento de CANT  
Se eligieron las mismas secciones batimétricas que se han mostrado en la sección 4.2.1 (Distribución de 
las masas de agua) para describir las distribuciones de CANT estimadas a partir del método CT
0
.  
A lo largo de la sección latitudinal A, que se interna en el Océano Atlántico (Fig. 60a), las 
concentraciones de CANT alcanzan valores de ~7μmol·kg-1 (superiores a los errores de medida) en las 
capas de fondo frente al Mar de Weddell (> 65°S). En estas capas, la presencia de AABW es superior al 
50% en cada muestra (desde la línea discontinua hacia el fondo, Fig. 60a). Los valores mínimos de CANT 
(<5μmol·kg
-1
), por debajo del nivel de precision, se observan en las capas profundas de la parte Norte de 
la sección, en donde la CDW (puntos blancos) ocupa la mayor parte del volumen (XCDW > 90%). La 
concentración de CANT en la CDW aumenta hacia la costa debido al progresivo ascenso de la masa de 
agua (Fig. 60a), alcanzando valores frecuentes de 7μmol·kg
-1
 entre 60 – 70 °S. Las concentraciones más 
altas de CANT (> 20μmol·kg
-1
) también se localizan en la parte Norte de la sección, pero entre la superficie 
del océano y capas intermedias, en donde los resultados del OMP indican la presencia de más de un 
50% de AAIW (desde la línea negra hacia superficie, Fig. 60a).  
En la sección I (Fig. 60b), la CDW (puntos blancos) contiene aguas más viejas que en las otras secciones, 
ya que las concentraciones de CANT son  menores de 5μmol·kg
-1
 en la mayor parte de su volumen. La 
CDW alcanza concentraciones de ~7μmol·kg-1 en algunos lugares (principalmente cerca de la plataforma 
Antártica), pero también presenta concentraciones nulas en otras zonas. En la AABW (capas de fondo), 
cerca de la plataforma Antártica (> 65°S), la concentración más frecuente de CANT es también de unos 
~7μmol·kg-1. Los valores más altos de CANT (> 20μmol·kg-1) se encuentran en capas superficiales, en la 
parte Norte de la sección, mayoritariamente ocupadas por la AAIW (desde la línea negra hacia 
superficie, Fig. 60b) y también cerca del continente Antártico, en donde se localizan las aguas de 
plataforma. 
Las aguas superficiales de plataforma muestran también valores relativamente altos de CANT 
(~10μmol·kg-1) en la sección P (Fig. 60c), pero no tan altos como las aguas más alejadas de la costa 
situadas en capas desde superficiales a intermedias. La zona de dominio de la AAIW (entre la línea negra 
y la línea gris discontinua, Fig. 60c), presenta valores de CANT en el rango entre 25 - 30 μmol·kg
-1
. Las 
capas de agua inmediatamente sobre la anterior, donde se localiza la SAMW (desde la línea gris 
discontinua hacia superficie), contienen valores de CANT superiores a 30μmol·kg
-1
. Como es habitual, los 
puntos con más del 90% de contribución de CDW se localizan en las capas profundas de la columna de 
agua, a lo largo de toda la sección (puntos blancos, Fig. 60c) y presentan valores de CANT en torno a 
~7μmol·kg-1. Los valores de CANT en la AABW son muy bajos entre las latitudes 63 - 55°S y en torno a 
~4μmol·kg-1 en las aguas de fondo próximas a la plataforma Antártica. 
Alrededor del continente Antártico (sección AA, Fig. 60d), la CDW muestra bajos valores de CANT 
(~5μmol·kg-1) en ciertas áreas: frente al Mar de Ross (150 - 180 °E y 180 - 150 °W), entre 30 - 60 °E y 
entre 10 - 30 °W, aproximadamente. El resto del volumen presenta valores frecuentes de ~7μmol·kg-1. 
Los valores más altos de CANT se encuentran en las aguas ocupadas por la AAIW (desde la superficie 
hasta la línea negra, Fig. 60d), que presentan valores de CANT entre 20 - 40 μmol·kg
-1
 y se localizan en los 
sectores Pacífico y Atlántico (150 - 0 °E). También es importante resaltar que las capas de fondo (AABW) 
frente al Mar de Weddell (60 - 30 °W) y entre 60 -150 °E muestran valores de CANT de ~7μmol·kg-1. Sólo 
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las capas de fondo localizadas frente al Mar de Ross (150 - 180 °E y 180 - 150 °W) están empobrecidas 
en CANT respecto a las otras, con un valor frecuente de CANT de 5μmol·kg
-1
. 
Las concentraciones de CANT se integraron en el volumen de cada masa de agua ([CANT]), teniendo en 
cuenta el censo volumétrico establecido en la sección 4.2.2. Los cálculos del CANT almacenado también 





) es de 29 ± 3 PgC (Tabla 8). Las mayores [CANT] se encuentran en aguas sub-
superficiales e intermedias (STCW + SAMW), con un valor de 37 ± 18 μmol·kg
-1
. Estas capas constituyen 
un 6.0 ± 0.4 % del volumen del Océano Austral (Tabla 2) y contienen un 22 ± 11 % del CANT total 
almacenado en éste (Tabla 8). La AAIW muestra una [CANT] de 19 ± 4 μmol·kg
-1
, casi igual a la que 
presentan las aguas de plataforma ([CANT]HSSW+AASW = 18 ± 4 μmol·kg
-1
), pero las contribuciones al CANT 
total almacenado en el Océano Austral no son iguales para estas masas de agua. La AAIW contribuye en 
un 20 ± 5 % al almacén de CANT en el Océano Austral, mientras que las aguas de plataforma sólo 
representan un 3 ± 1 % del almacén (Tabla 8). Esto es debido a la gran diferencia entre los volúmenes 
ocupados por las masas de agua, la AAIW supone un 10.0 ± 0.5 % del volumen del Océano Austral y las 
aguas de plataforma menos de un ~2% (Tabla 2). La NADW también contribuye de manera significativa 
al CANT total almacenado en el Océano Austral, con aproximadamente 3 - 4 PgC (12 ± 2 %) y, además, la 
[CANT] en esta capa es la mayor de las capas profundas y de fondo (10 ± 1 μmol·kg
-1
). La mayor 
contribución al almacén de CANT en el Océano Austral es la de la CDW. El 34 ± 4 % (~10PgC) del CANT 
almacenado en el Océano Austral (Tabla 8) se encuentra en la masa de agua más voluminosa de esta 
región (53 ± 3 % del volumen total, Tabla 2), que presenta una [CANT] de 7.0 ± 0.5 μmol·kg
-1
. La AABW 
presenta una [CANT] (6 ± 1 μmol·kg
-1
) muy similar a la de la CDW, aunque su contribución al CANT total 
almacenado en el Océano Austral es de un 9 ± 1 % (~3PgC). 
La intervención de la CDW en los procesos de formación de las aguas de fondo Antárticas hace que esta 
masa de agua se considere crucial en el establecimiento de los valores de CANT de las aguas de fondo. 
Para ciertos autores, la CDW es la responsable de las cantidades nulas de CANT en las aguas de fondo del 
Océano Austral (Gruber et al., 1996; Sabine et al., 1999; van Heuven et al. 2011). En el presente estudio, 
los resultados muestran considerables concentraciones de CANT en las capas de fondo del Océano Austral 
(Tabla 8, Fig. 60), con un valor de [CANT] (6 ± 1 μmol·kg
-1
, Tabla 8) casi idéntico al encontrado en la capa 
ocupada por la CDW (7.0 ± 0.5 μmol·kg
-1
, Tabla 8). Los puntos sub-superficiales cerca de la plataforma 
Antártica, donde aflora la CDW (entre 60°S y 70°S aproximadamente, Fig. 60), presentan valores de CANT 
≥ 10μmol·kg
-1
. Aunque el afloramiento de la CDW cerca de la plataforma diluye la cantidad de CANT que 
se acumula en las aguas superficiales, los movimientos advectivos que se dan en la plataforma ayuda a 
mitigar dicha dilución. Los procesos convectivos en plataforma, que dan lugar a la formación de la 
AABW, llevan asociados movimientos verticales desde superficie hacia grandes profundidades y 
viceversa. La elevación de estas aguas aporta concentraciones significativas de CANT en las aguas 
superficiales de plataforma. Además, la CDW podría recibir también aportes de CANT desde aguas 
intermedias. En la sección P (Fig. 60c) los valores de CANT en la capa ocupada por la CDW también son de 
~7μmol·kg-1. La sección P está localizada en la zona de formación de la SAMW y la AAIW en el Océano 
Pacífico, y la importancia de ambas masas de agua en la columna de agua se ve claramente en la 
distribución (Fig. 60c). La SAMW y la AAIW acompañan a la CDW en su camino hacia la plataforma, lo 
que puede favorecer el enriquecimiento en CANT de la CDW cuando se eleva. La importancia de mejorar 
la estimación de la [CANT] en la capa de la CDW radica en que ésta es la masa de agua más voluminosa de 




). A pesar de su relativamente baja [CANT] respecto al resto de las 
masas de agua, la CDW representa el 34 ± 4 % del CANT total almacenado en el Océano Austral. Por otra 
parte, la [CANT] encontrada en aguas de fondo es más baja que las encontradas por McNeil et al. (2001) y 
Lo Monaco et al. (2005a, 2005b). McNeil et al. (2001) estimaron las concentraciones de CANT utilizando 
una aproximación basada en un ajuste lineal multi-paramétrico y obtuvieron un valor promedio de 13 ± 
El CO2 antrópico en el Océano Austral 2013 
 




 en la AABW, similar al valor medio obtenido usando el método TrOCA en el presente 
estudio (12 ± 1 μmol·kg
-1
, Tabla 8), y que también coincide con resultados deducidos de las 
concentraciones de CFCs (Rintoul y Bullister, 1999). McNeil et al., (2001) obtuvieron [CANT] en aguas de 
plataforma (18 ± 9 y 14 ± 9 μmol·kg
-1
) y en aguas intermedias someras (20 ± 9 μmol·kg
-1
) muy similares a 
las encontradas aquí con el método CT
0
 (18 ± 4 μmol·kg
-1
 para HSSW+AASW y 37 ± 18 μmol·kg
-1
 para 
STCW+SAMW, Tabla 8). Por otra parte, Lo Monaco et al. (2005b) obtuvieron valores altos en las aguas 
de fondo del Océano Austral considerando una saturación del 88% en el oxígeno. Esto podría suponer 
un valor de insaturación demasiado alto, dando lugar a concentraciones de CANT demasiado altas. Los 
resultados recientes de Loose y Schlosser (2011) indican que el intercambio de gases en condiciones de 
cobertura de hielo marino como las del Océano Austral (> 50°S) es mayor de lo esperado, incluso con un 
100% de cobertura de hielo marino. Según estos autores, los diferentes procesos turbulentos que se dan 
en la capa bajo el hielo marino favorecen el intercambio gaseoso.  
 
6.3.2 Estudio comparativo  
Además de los resultados obtenidos con el método CT
0
, se calcularon datos de CANT a través de los cuatro 
métodos que se han descrito en la sección 2.2: el método TrOCA, el método ΔC*, el método TTD y el 
método GF. El método TrOCA (Touratier y Goyet, 2004a, 2004b; Touratier et al., 2007) se aplicó a la base 
de datos de partida empleada para los cálculos con el método CT
0
. Las estimaciones de CANT obtenidas 
con los métodos ΔC* (Gruber et al., 1996; Gruber 1998) y TTD (Waugh et al., 2006) se descargaron de la 
página web de GLODAP. Por último, el profesor Samar Khatiwala nos cedió los valores de CANT resultado 
de la aplicación al océano global del método GF (Khatiwala et al., 2009). Los valores de CANT de todas las 
metodologías se referenciaron al año 1994 (año de referencia en los valores de ΔC* de GLODAP) y se 
interpolaron al dominio WOA09. Para poder comparar estos resultados con los del método CT
0
 se 
integraron volumétricamente las cantidades de CANT para cada una de las masas de agua y/o capas en las 
que hemos dividido la columna de agua (Tabla 8). 
Las principales diferencias entre los resultados de las cinco metodologías (Tabla 8) se observan en las 
masas de agua profundas y de fondo. En las capas superficiales e intermedias someras (STCW+SAMW) el 
método TrOCA muestra [CANT] bastante altas (42 ± 18 μmol·kg
-1
, Tabla 8) en comparación con las otras 
metodologías. El método CT
0
 muestra valores de [CANT] ligeramente altos (37 ± 18 μmol·kg
-1
) en esta 
capa (Tabla 8), pero no tanto como los obtenidos con el método TrOCA. En las aguas superficiales de 
plataforma, el método TrOCA muestra valores de [CANT] de 25 ± 4 μmol·kg
-1
, ligeramente más altos que 
el resto de los métodos. Las demás metodologías muestran en estas aguas valores muy similares de 
[CANT] (~20μmol·kg-1). En aguas intermedias de la columna de agua (AAIW), el método TrOCA muestra el 
valor máximo de las [CANT] (Tabla 8). Por otra parte, el método ΔC* muestra el valor mínimo de entre las 
estimaciones que, comparado con el resto de los valores para estas aguas, es notablemente bajo. En 
aguas profundas, el método ΔC* estima valores de 1.8 ± 0.2 y 3.4 ± 0.4 μmol·kg
-1
 en las capas de la 
columna de agua ocupadas por la CDW y la NADW, respectivamente. Ambos valores son bastante más 
bajos que los obtenidos con el resto de las metodologías (Tabla 8). Los resultados con el método GF para 
estas mismas masas de agua (4.9 ± 0.3 μmol·kg
-1
 en la CDW y 7 ± 1 μmol·kg
-1
 en la NADW) son 
ligeramente más bajos que los correspondientes a los métodos CT
0
, TTD y TrOCA (Tabla 8). Las 
diferencias entre los resultados de los métodos GF y TTD se deben, por una parte, a la consideración, 
por parte del método TTD, de la superficie del océano como una única región de entrada para el 
trazador en el interior del océano, mientras que el método GF considera 26 regiones fuente. Por otra 
parte, y quizá de mayor relevancia, el método TTD considera el desequilibrio de CO2 entre la atmósfera y 
el océano constante en el tiempo (el método GF asume la variabilidad de este término), lo que lleva a 
una sobreestimación de los valores de CANT (Khatiwala et al., 2012). En la capa de la AABW, las [CANT] son 




muy similares entre los métodos CT
0
, TTD y GF, si bien la estimación a través del método GF presenta un 
valor ligeramente menor (3.3 ± 0.3 μmol·kg
-1
) que los de los otros dos métodos. Para esta misma masa 
de agua, los métodos ΔC* y TrOCA muestran los límites inferior y superior de las estimaciones, con 
[CANT] de 1 ± 0.2 μmol·kg
-1
 y 12 ± 1 μmol·kg
-1
, respectivamente (Tabla 8). Los resultados de estudios 
anteriores (Hall et al., 2002; Matsumoto y Gruber, 2005; Sabine et al., 2002; Lo Monaco et al. 2005b; 
Vázquez-Rodríguez et al., 2009b; van Heuven et al., 2011; Khatiwala et al., 2012) y los presentados aquí 
(método CT
0
) señalan una posible infravaloración de la [CANT] en las referencias (método ΔC*) tomadas 
para aguas profundas y de fondo del Océano Austral, principalmente para las de aguas más viejas. Esto 
se debe presumiblemente a problemas en el método ΔC* asociados a la estimación de las edades de las 
masas de agua a partir del contenido en CFCs. Estos trazadores resultan poco fiables para masas de agua 
con edades superiores a los ~50 años y, además, la estimación de las edades de las masas de agua 
directamente a partir de las concentraciones de CFCs es asumir una circulación oceánica puramente 
advectiva (sección 2.1.4). De hecho, Wang et al., (2012) concluyeron que el método TTD sobreestima en 
~2μmol·kg-1, o incluso más, las [CANT] en aguas profundas y de fondo del Océano Austral. Teniendo en 
cuenta dicha sobreestimación, la corrección de los resultados del método TTD para la AABW da lugar a 
valores similares a los obtenidos con el método CT
0
 (Tabla 8). Por otra parte, según algunos estudios (Lo 
Monaco et al., 2005b; van Heuven et al., 2011), el método TrOCA sobrestima las [CANT] en aguas 
profundas y de fondo en unos ~5μmol·kg-1, debido a errores en la aproximación de la distribución del 
trazador TrOCA° a una ecuación exponencial (sección 2.2.2). Cuando la sobreestimación se corrige,  el 
valor de la [CANT] obtenido para el método TrOCA en aguas de fondo (AABW) resulta ser de ~7μmol·kg-1, 
que es un resultado similar al obtenido con el método CT
0
 (Tabla 8).  
Las distribuciones de los valores de CANT alrededor del continente Antártico (sección AA, Fig. 61) 
estimadas según los diferentes métodos: TrOCA (CANT
TrOCA
, Fig. 61a), ΔC* (CANT
ΔC*
, Fig. 61b), TTD (CANT
TTD
, 
Fig. 61c) y GF (CANT
GF
, Fig. 61d), muestran, en general, valores más altos en aguas superficiales e 
intermedias. Los valores de CANT en profundidades de superficie a intermedias son más altos en el 
Pacífico Este y en el Atlántico Oeste (150 - 0 °W), coincidiendo con las áreas de formación y distribución 
de la AAIW y la SAMW. Las estimaciones del método GF (Fig. 61d) muestran valores > 20μmol·kg
-1
 en 
estas profundidades a lo largo de toda la sección. En la distribución de CANT
TrOCA
 (Fig. 61a), las capas 
profundas ocupadas por la CDW muestran valores más bajos que las aguas inmediatamente por debajo 
de ésta a lo largo de toda la sección. En la distribución de CANT
TTD
 (Fig. 61c) también se observan valores 
de CANT en aguas de fondo algo más altos que los de capas profundas, pero en una zona concreta del 
sector Índico (desde 30°E hasta el Mar de Ross, a 180°E). En los métodos ΔC* y CT
0
 (Figs. 61b, 60d) esta 
Δ
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área con valores de CANT relativamente altos en el fondo se reduce a la zona entre 90 – 150 °E y no 
aparece en la distribución de CANT
GF
 (Fig. 61d). En todas las metodologías la capa ocupada por la CDW 
muestra valores de CANT relativamente altos en la zona frente al Mar de Weddell (60°W - 30°E). Las 
estimaciones utilizando el método TrOCA (Fig. 61a) exageran este patrón con valores próximos a los de 
aguas superficiales (~20μmol·kg-1), que aparecen, en esta zona concreta, de superficie a fondo. Este 
máximo relativo es menos intenso en las demás distribuciones (Figs. 60d y 61c,d) y muy diluido en las 
estimaciones del método ΔC* (Fig. 61b). La distribución de CANT
ΔC*
 muestra valores negativos en aguas 
profundas del sector Pacífico (entre 70 - 180 °W, desde el Mar de Ross hasta el Pasaje del Drake), que no 
han sido considerados ni en los promedios volumétricos de CANT ni en las estimaciones de las cantidades 
de CANT almacenadas.  
Excepto el método ΔC*, todas las demás metodologías estiman cantidades similares de CANT almacenado 
en la región del Océano Austral (Tabla 8). Podría considerarse para todas ellas (sin ΔC*) un valor medio 
general de 29 ± 4 PgC, que es muy similar a los resultados dados por Waugh et al. (2006). El método ΔC* 
estima un valor de CANT almacenado en el Océano Austral de 14 ± 2 PgC (Tabla 8), bastante más bajo que 
la media obtenida. Cuando se consideran las diferentes masas de agua, los métodos GF, CT
0
, TTD y 
TrOCA estiman que el conjunto de las masas de agua profundas y de fondo constituyen el ~50%, o algo 
más según el método, del CANT total almacenado en el Océano Austral, mientras que el método ΔC* 
estima que estas masas de agua contribuyen al CANT total almacenado en un 29 ± 3 %. En aguas de 
plataforma, subtropicales e intermedias (HSSW+AASW, STCW+SAMW y AAIW), todos los métodos, 
excepto el ΔC*, estiman cantidades de CANT almacenado casi idénticas (45 – 50 % del total). Según el 
método ΔC*, STCW+SAMW y AAIW contribuyen en conjunto casi en un 70% a la cantidad de CANT total 
almacenado en el Océano Austral.  
Se han desarrollado numerosos estudios de CANT en el sector Atlántico (67.5°W – 30°E) del Océano 
Austral (Anderson et al. 1991; Schlosser et al., 1991, 1994; Gruber et al., 1996; Gruber, 1998; 
Archambeau et al., 1998; Hoppema et al., 1997, 1998; Venegas y Drinkwater, 2001; Lee et al., 2003; Lo 
Monaco et al., 2005a, 2005b; Vázquez-Rodríguez et al., 2009; van Heuven et al., 2011; Loose y Sclosser, 
2011), ya que en el Mar de Weddell se genera casi el 80% del volumen de la AABW (Foldvik and 
Gammelsrød, 1988; Broecker et al., 1998; Johnson, 2008). Para aportar nuevos datos sobre este sector, 
se ha estimado la cantidad de CANT almacenado y, también, la contribución a éste de cada una de las 
masas de agua según las diferentes metodologías seleccionadas (Tabla 9). Para el sector Atlántico los 
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resultados entre los métodos GF, CT
0
, y TTD son mucho más similares que en la totalidad del Océano 
Austral (Tabla 8). El método TTD estima una cantidad de CANT almacenado en el sector Atlántico 
ligeramente superior a la obtenida con los métodos GF y CT
0
 (Tabla 9), principalmente debido a las 
diferentes contribuciones relativas de la CDW. Este hecho pone en evidencia la importancia de obtener 
estimaciones diferenciadas precisas de [CANT]. El método TrOCA da lugar al valor más alto de CANT 
almacenado en el sector Atlántico (Tabla 9), gracias, principalmente, a la alta contribución de la capa de 
la AABW (29.0 ± 0.3 % del CANT total almacenado  en el sector). El método ΔC* estima una cantidad total 
de CANT almacenado en el sector Atlántico de 3PgC, lo que concuerda con los resultados obtenidos por 
Lee et al. (2003) (~4 PgC al sur de 45°S) y, a su vez, es la mitad de la cantidad obtenida por los métodos 
GF y CT
0
 (Tabla 8) Como cálculo adicional, se puede aproximar el valor de la tasa de crecimiento de las 
[CANT] en las capas de fondo, teniendo en cuenta el valor de [CANT] en la AABW (método CT
0
) y la tasa de 
incremento, de 1.69% y
-1
, de las [CANT] en aguas superficiales (Steinfeldt et al., 2009; Tanhua et al., 





, resultado que concuerda con el valor obtenido por Ríos et al. (2012) en el Oeste del 
Atlántico Sur y por van Heuven et al. (2011). Además, este valor es el mismo que se obtiene para toda la 
capa de la AABW en todo el volumen del Océano Austral. 
 
6.4 Errores del método 
Los errores en las estimaciones de CANT obtenidas con el método CT
0
 se pueden asociar, en primera 
instancia, a la utilización de AOU en las ecuaciones en lugar de la saturación real del oxígeno (Sabine y 
Feely, 2001). Sin embargo, estos errores se pueden considerar despreciables. Loose y Schlosser (2011) 
observaron que la reducción del intercambio entre el océano y la atmósfera no era tan importante 
como se venía considerando. Hay que mencionar las incertidumbres asociadas a la consideración de 
relaciones estequiométricas fijas en las relaciones de Redfield (Wanninkhof et al., 1999), aunque no 
existen conclusiones claras acerca de cuánto error suponen (Shaffer et al., 1999; Li et al., 2000; Brea et 
al., 2004; Martiny et al., 2013) y podrían considerarse pequeñas respecto al error asociado general de la 
metodología (±6μmol·kg
-1
). Además, el hecho de que los valores obtenidos con el método CT
0
 se 
asemejen a los del método GF, basado en funciones de Green, hace pensar que las relaciones 
estequiométricas no están tan alejadas de su valor real. Para tener en cuenta todas las posibles fuentes 
de error, se consideraron los errores de cada término involucrado en la estimación de CANT en cada 
punto según (Lee et al., 2003): 
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en la que el superíndice meas significa que se refiere a la propiedad o variable medida (measured en 
inglés). La mayoría de los valores de las incertidumbres son iguales a los aplicados por Lee et al. (2003), 









), que se obtienen para cada punto al mismo tiempo que los propios valores de las estimaciones, 
a través del análisis OMP (Tabla 7). Se tomó un límite superior para los valores de AOU de 80μmol·kg
-1
 
(en lugar de los 50μmol·kg
-1 
que consideró Lee et al., 2003), ya que los errores de CANT debido a las 
incertidumbres de rO/C son significativos cuando los valores de AOU superan este límite (Gruber et al., 
1996). Después de aplicar este procedimiento en cada punto del dominio se obtuvo un error medio de 
±6μmol·kg
-1 
para las estimaciones de CANT según el método CT
0
 en la base de datos del Océano Austral. 




Aunque los resultados de los modelos muestran diferencias relativamente altas en la región del Océano 
Austral a escalas regionales, los flujos de carbono entre la atmósfera y el océano se conocen bastante 
bien y los resultados de los modelos se aproximan mucho a la realidad (Orr et al., 2001; Khatiwala et al. 
2009). Considerar los resultados de un modelo para evaluar el valor de δCdis es un paso bastante fiable. 
Las incertidumbres asociadas con su valor se obtuvieron como la desviación estándar de los valores 
medios obtenidos en las zonas de formación de cada una de las masas de agua (Tabla 7). 
Los errores asociados al análisis OMP se han discutido en la sección 4.3 y, mayoritariamente, dependen 
del volumen de cada una de las masas de agua incluidas en el análisis (Steindfeldt et al., 2009). Además, 
hay que tener en cuenta que este estudio se ha hecho bajo la consideración de una circulación global 
supuestamente estacionaria, como se ha hecho en otros estudios anteriores (Sarmiento et al., 1995; 
Holfort et al., 1998). Sin embargo, diversos estudios indican que se están dando importantes cambios en 
los patrones de circulación del Océano Austral debido al calentamiento global, y asociados a la 
variabilidad de los mecanismos de forzamiento (Manabe y Stouffer, 1993; Toggweiler y Samuels, 1998). 
Esto podría llevar a cambios en el volumen de las aguas intermedias, profundas y de fondo que se 
forman en el Océano Austral y también a cambios en sus definiciones (Fahrbach et al. 1995; Jacobs y 
Giulivi, 1998). Sin embargo, los resultados obtenidos por McNeil et al. (2001) indican que, al menos para 
aguas intermedias, los cambios en la circulación y ventilación de las masas de agua debidos al cambio 
climático no darían lugar a errores significativos en las estimaciones de las cantidades almacenadas de 
CANT en el total de la región. 
En cuanto a los errores en las integraciones volumétricas (concentraciones y almacenamientos), se 
asignó un valor medio a cada método antes de la interpolación WMP. Dicha incertidumbre fue de 
±6μmol·kg
-1 
para los métodos CT
0
, TTD, GF y TrOCA (Waugh et al., 2006; Khatiwala et al., 2009; Touratier 
et al., 2007) y ±9μmol·kg
-1 
en el caso del método ΔC* (Gruber, 1998). Considerando estas 
incertidumbres, se realizaron 100 perturbaciones de los valores de CANT para cada una de las 
metodologías, considerando una distribución normal con el valor medio igual al valor de CANT en el 
punto, y la desviación estándar de dicha estimación igual al error medio del método. Los valores medios 
obtenidos tras las perturbaciones y sus correspondientes desviaciones estándar son los que se  
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Los resultados de los estudios presentados en los capítulos 4 y 5 constituyen trabajos independientes 
que, al mismo tiempo, sirven de base para el desarrollo del estudio presentado en el capítulo 6, que 
lleva a la obtención de las concentraciones diferenciadas de CANT en las masas de agua que caracterizan 
el Océano Austral. La metodología del análisis OMP realizado en el océano Austral ha permitido una 
mejora en la caracterización y cuantificación de la mezcla que se da en esta región oceánica. Además, 
este estudio presenta el primer censo volumétrico del Océano Austral. El estudio sobre la obtención de 




 es una mejora para las posteriores estimaciones de CANT, 
no sólo en el dominio de estudio, sino en cualquier parte del océano global, ya que viene a completar el 
estudio de Vázquez-Rodríguez et al. (2012) en el Océano Atlántico. Por último, la consideración de la 
variabilidad temporal del desequilibrio entre la pCO2 atmosférica y la oceánica, que se incluye en el 
desarrollo del método CT
0
, es otro de los puntos fuertes que, junto a los resultados del análisis OMP y las 




, ayudan a obtener, en un estudio 
final, mejores estimaciones diferenciadas de CANT en el volumen del Océano Austral. 
 
7.1 Conclusiones del análisis OMP 
A modo de resumen podemos concluir que: 
 El análisis OMP planteado incluye los efectos de la remineralización de la materia orgánia (ΔO)  
y de la disolución de CaCO3 y ópalo (ΔCa), lo que lo hace estar más acorde con la situación real. 
 El uso de figuras de mezcla en la metodología permite tener en cuenta un mayor número de 
SWM sin que el análisis pierda continuidad ni robustez.  
 La buena precisión del análisis se refleja en los bajos valores, en general, del error total del 
análisis, de los residuos de las propiedades y de las incertidumbres de Xi, ΔO y ΔCa. 
 Los resultados obtenidos concuerdan con los procesos descritos en la bibliografía:  
 Presencia de la CDW alrededor del Océano Austral; variabilidad de su posición en la 
columna de agua con la profundidad y elevación a medida que se aproxima a la 
plataforma Antártica.  
 Aproximación y elevación de la NADW y la AAIW hacia el continente Antártico. 
Estrecha relación entre la AAIW y la SAMW en la costa Oeste del Pacífico Sur (zona de 
formación de la AAIW a partir de la SAMW). 
 Presencia de aguas de plataforma superficiales (HSSW y AASW) en capas profundas 
indicando su implicación en la formación de las aguas de fondo. 
 Valores máximos de XWSBW y XRSBW en sus respectivas zonas de formación (Mar de 
Weddell y Mar de Ross, respectivamente).  
 Las incertidumbres relativamente altas en XADLBW se deben a que las propiedades de la ADLBW 
son intermedias respecto a las de la WSBW y la RSBW. 
 Al considerar en el análisis los tres tipos principales de aguas de fondo (la WSBW, la RSBW y la 
ADLBW) en lugar de la AABW como única masa de agua, la determinación de las propiedades 
de la AABW se realiza de una manera más apropiada y precisa. De hecho, las incerticumbres de 
XAABW disminuyen hacia un valor medio de 0.02, mientras que los valores medios de las 
incertidumbres de XWSBW, XADLBW y XRSBW son 0.05, 0.07 y 0.05 respectivamente. 
 Los resultados de Las distribuciones de ΔO y ΔCa sirven como trazadores para diferenciar aguas 
viejas (valores relativamente altos en ambos términos), de aguas recientemente ventiladas 
(valores bajos o nulos en ambos términos). 
En lo que respecta al censo volumétrico obtenido a partir de los resultados del análisis OMP, se concluye 
que: 
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 Las SWM más voluminosas del Océano Austral son: la CDW (53 ± 3 % respecto al volumen 
total), la AABW (17 ± 1 %), la NADW (13.0 ± 0.8 %) y la AAIW (10.0 ± 0.5 %). 
 Cuando la CDW se descompone en las respectivas contribuciones de la WSBW, la NADW y la 
AAIW, los procentajes de composición (50%, 30% y 5%, respectivamente) pueden compararse 
con los obtenidos por Broecker y Takahashi (1985). 
 La relación entre los volúmenes de la AABW y  la NADW (1.79 ± 0.03) concuerda con los 
resultados obtenidos por Johnson (2008), que indican que esta relación ha de estar en el rango 
(1-3) en el Océano Austral.  
 El volumen ocupado por la AABW disminuye desde el sector Atlántico (60.0 ± 0.2 %), donde se 
localiza el Mar de Weddell (77% de la AABW se forma aquí) hacia la cuenca del Océano Pacífico 
(43.0 ± 0.3 %), debido al menor volumen de AABW que se forma en la Costa de Adélie y en el 
Mar de Ross y a la mezcla con aguas de los alrededores durante su camino hacia el este 
alrededor del continente Antártico (Orsi et al., 1999; Johnson, 2008). Esta disminución también 
se refleja en la mayor proximidad del SAF a la costa Antártica desde el sector Atlántico hasta el 
Pacífico y la disminución progresiva de la relación volumétrica AABW/NADW en cada sector. 
 Considerando la tasa de exportación de la AABW de 5.4 Sv (Orsi et al., 2002), el tiempo de 
ventilación correspondiente es de ~240 años, muy similar al que se obtiene cuando se 
considera sólo el sector Atlántico (~250 años). Por lo tanto, la ventilación del Océano Sur está 
relacionada con la dinámica de los procesos de plataforma y  está principalmente controlada 
por procesos que tienen lugar en la zona en la que se forma la mayor cantidad de la AABW, el 
Mar de Weddell. Este resultado nos da una idea del tiempo de respuesta del océano profundo 
a cambios en el contenido de gases antrópicos de la atmósfera. 
 
7.2 Conclusiones sobre la estimación de AT0 y ΔCdis
π 
En resumen, de este estudio se concluye que: 




 que se han obtenido para los océanos Pacífico 
e Índico son las más adecuadas para el cálculo de CANT usando métodos de back-calculation. A 




 es necesario: 
 Utilizar datos de la capa sub-superficial (75 - 180 m), ya que representan mejor la 
variabilidad termohalina de los océanos.  
 Dividir el dominio de estudio en regiones diferenciadas según las características físico-
químicas de cada zona y/o las zonas de formación de las diferentes masas de agua.  
 Interpolar los datos a una malla o rejilla (en este estudio 4°lat × 5°lon), para evitar el 
ruido debido a la variabilidad local y el efecto de tener diferentes fuentes analíticas 
sobre los valores estimados. 
 Las expresiones obtenidas para AT
0





para el océano Pacífico e Índico, respectivamente) que resultados 





, respectivamente) y Gruber et al. (1996) y Sabine et al. (2002) 




, respectivamente).  
 Las ecuaciones multi-paramétricas obtenidas  para ΔCdis
π MLR
 muestran incertidumbres bajas en 
la mayoría de las regiones.  
 Las incertidumbres de menor valor corresponden a regiones donde tiene lugar la 
formación de las masas de agua más importantes del océano (la región Antarctic Indo-
Pacific y la Subarctic Pacific).  




 Las diferencias de ΔCdis
π MLR
 respecto a estimaciones anteriores (Sabine et al., 1999, 
2002) para la región Antarctic Indo-Pacific explicarían en torno a un 20% de las 
incertidumbres en el cómputo de CANT. 




 y los obtenidos en base a 
la climatología de pCO2 (ΔCdis
TARO
) excepto en la región AAIP, donde la elevación de 




7.3 Conclusiones sobre los resultados del método C T0 
El método de back-calculation CT
0
, se ha utilizado para estimar las concentraciones medias y el CANT 
almacenado en el total del Océano Austral y en las diferentes capas de la columna de agua en función 
de la localización en ella de las principales masas de agua. Se han reducido los errores principales 
asociados a los métodos de back-calculation que se refieren a la mezcla de las masas de agua y a la 
variabilidad temporal de ΔCdis
π
 (δCdis), gracias a la realización de un análisis OMP y a los resultados de un 
modelo del ciclo del carbono.  
Las conclusiones fundamentales de este estudio pueden resumirse en los siguientes puntos: 
 Se ha obtenido una acumulació de CANT del orden de  ~3PgC (~9% del almacenamiento total en 
el Océano Austral) en la capa de la AABW, por lo tanto es necesario incluir esta capa en los 
cómputos sobre el ciclo global del carbono en el océano.  
 En el Sector Atlántico (67.5°W – 30°E) la AABW constituye el 22% de la cantidad total de CANT 
almacenada en este sector (~1.3PgC).  
 Las concentraciones de CANT promedio estimadas en la capa correspondiente a la CDW (7.0 ± 
 .  μmol·kg
-1
) son similares a las encontradas en la capa en la que se localiza la AABW (6.1 ± 0.5 
μmol·kg
-1
). La CDW aporta el 34% del CANT total almacenado en el Océano Austral, una 
contribución superior a la de aguas intermedias y aguas sub-superficiales.  
 Las concentraciones de CANT medias más altas corresponden a la capa ocupada por la AAIW y a 
la capa de aguas sub-superficiales e intermedias superiores (STCW + SAMW), lo que concuerda 
con resultados de trabajos anteriores.  
 
 
 Los resultados demuestran que el transporte vertical de agua en la plataforma Antártica es lo 
suficientemente eficiente como para atrapar considerables cantidades de CANT en aguas de fondo. 
Además, la conexión global entre el Océano Austral y la región Ártica en el Atlántico Norte 
(Toggweiler y Samuels, 1998), junto a los importantes procesos de interacción océano–atmósfera 
que se dan en el Océano Austral (Anderson et al., 2009), hacen que la diferenciación de las 
estimaciones de CANT en la columna de agua presentadas aquí sea un paso adelante para una 
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